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Re´sume´
Variabilité Intrasaisonnière de la Mousson Africaine :
Caractérisation et Modélisation
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson d’Afrique de l’Ouest se caracte´rise
par une alternance de phases se`ches et humides, dont les impacts peuvent eˆtre
dramatiques sur les populations locales. Cette variabilite´ met en jeu un grand
nombre d’e´chelles spatiales et temporelles, rendant difficile sa compre´hension,
sa mode´lisation et sa pre´vision. Cette the`se propose quelques e´clairages sur ces
diffe´rentes the´matiques.
La de´pression thermique saharienne est un acteur majeur de la mousson
africaine. La caracte´risation de sa variabilite´ intrasaisonnie`re a permis de mettre
en e´vidence, a` l’e´chelle de 15 jours, l’existence d’interactions entre les latitudes
moyennes et l’Afrique de l’Ouest. Lors de son passage au-dessus de l’Atlantique et
la Me´diterrane´e, un train d’ondes de Rossby module les ventilations de la de´pres-
sion thermique, et donc sa structure. Les anomalies de circulation, de tempe´rature
et d’humidite´, ainsi induites sur le Sahel, pourraient alors expliquer une partie des
fluctuations intrasaisonnie`res de la convection, notamment celles qui naissent sur
l’est du Sahel, et qui se propagent ensuite vers l’ouest.
L’e´tat moyen et la variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson africaine res-
tent un de´fi pour les mode`les de climat, meˆme pour la dernie`re ge´ne´ration, qui a
participe´ a` l’exercice d’intercomparaison CMIP3. La variabilite´ a` haute fre´quence
de la convection est un e´le´ment particulie`rement difficile a` mode´liser. Toutefois, la
meilleure prise en compte de facteurs inhibant le de´veloppement de la convection
pourrait eˆtre une e´tape importante pour ame´liorer la mode´lisation de la mousson
et la pre´vision de ses fluctuations intrasaisonnie`res.
Mots-cle´s : Mousson d’Afrique de l’Ouest, Variabilite´ Intrasaisonnie`re, De´pression
Thermique Saharienne, Mode`les de Climat, CMIP3, AMMA.
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Intraseasonal Variability of the West African Monsoon:
Characterization and Modelling
The intraseasonal variability of the West African Monsoon is associated with
persistent dry and wet periods over the Sahel, whose consequences can be dra-
matic for local populations. Its understanding, modelling and forecast still pose a
challenge to the scientific community, notably because it involves a large number
of space and timescales. The present study elaborates a few answers to these issues.
The Saharan heat low is one of the major actors of the African monsoon.
The characterization of its intraseasonal variability revealed the existence of in-
teraction between the tropics and the extratropics, at the 15-day timescale. As
it propagates eastward above the Atlantic and the Mediterranean, a Rossby wave
train modulates the heat low ventilations, and thus its structure. Anomalous
circulation, as well as temperature and humidity anomalies, can be induced over
the Sahel, and lead to intraseasonal modulations of convection, especially to those,
which originate from the Eastern Sahel, and which, then, propagate westward.
Current state-of-the-art (CMIP3) climate models still have significant problems
and display a wide range of skill in simulating the West African monsoon mean
state and intraseasonal variability. The high frequency variability is particularly
difficult to capture. However, the account for processes, which inhibit convection
development, may be expected to be an important step in the improvement of the
monsoon modelling and the forecast of its intraseasonal fluctuations.
Keywords: West African Monsoon, Intraseasonal Variability, Saharan Heat Low,
Climate Models, CMIP3, AMMA.
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Introduction
Aman Iman ! L’eau c’est la vie !
Proverbe Touareg
Au moment de commencer la re´daction ce manuscrit, la mousson commence a`s’installer sur le continent africain. Les premie`res pluies se font de plus en plus
intenses et re´gulie`res. Les populations dansent sous les orages bienfaisants qu’ils
ont attendus avec impatience. Ces orages, qui souvent s’organisent sous forme de
ligne de plus de 100 km, vont arroser pendant trois mois, de juillet a` septembre, les
champs de mil, tout juste seme´s. C’est en fait au Sahel quasiment le seul moment
de l’anne´e ou` il pleut. Bien au contraire, ici en France, le mois de juin est bien
trop humide a` notre gouˆt. C’est que nous voyons la pluie toute l’anne´e sous nos
latitudes. En Afrique de l’Ouest, c’est un moment qu’il ne faut pas rater car toute
la production agricole et la se´curite´ alimentaire de l’anne´e qui suit de´pend de cette
saison parfois capricieuse.
Figure 1 – Se´rie temporelle des anomalies de pre´cipitations sur le Sahel (moyenne 10◦N–
20◦N, 20◦O–10◦E) de 1900 a` 2009 (en cm mois−1). Les anomalies ont e´te´ calcule´es par
rapport a` la moyenne sur la pe´riode 1900–2009. D’apre`s la NOAA/ESRL/PSD1.
Car la mousson africaine est en effet bien capricieuse. Une saison de mousson est
caracte´rise´e par un de´but, une fin, des phases actives et de pause des pre´cipitations
plus ou moins longues. On peut meˆme dire que, contrairement aux ide´es rec¸ues,
il ne pleut pas tre`s souvent sur le Sahel. En fait, c’est tout juste une quinzaine
de tre`s gros orages organise´s, les lignes de grains, qui traversent le continent d’est
en ouest. On parle, dans ce cas, de variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson. De
tels e´ve´nements sont cruciaux pour les populations, qui ont besoin de les prendre
1National Oceanic and Atmospheric Administration/Earth System Research Labora-




Figure 2 – Distribution ge´ographique des diffe´rences de pre´cipitations (en mm jour−1)
entre la fin du XXIe sie`cle et la fin du XXe sie`cle, calcule´e avec les mode`les couple´s de
l’IPSL4et du CNRM/GAME5dans le cadre du sce´nario A2. D’apre`s Joussaume et al.
(2007).
en compte suffisamment a` l’avance, pour savoir quand planter, re´colter, ge´rer leurs
ressources en eau... Ces e´ve´nements sont malheureusement encore mal compris et
tre`s difficiles a` pre´voir.
D’une anne´e a` l’autre, le cumul de pluie est aussi tre`s variable. Depuis les an-
ne´es 1970, le Sahel connaˆıt un fort de´ficit pluviome´trique (Fig. 1), qui, semblerait-il,
commencerait a` se re´sorber depuis les dernie`res anne´es. Ces de´cennies de se´cheresse,
synonyme de famine, de de´placements de population et d’effondrement e´conomique,
ont e´te´ dramatiques pour les populations locales. Quelle en est l’origine ? Anthro-
pique, lie´e a` la de´forestation ? Naturelle, lie´e a` une variabilite´ lente du syste`me
climatique ? Assiste-t-on a` un retour vers des cumuls annuels similaires a` ceux
d’avant les anne´es 1970 ? Ces questions n’ont toujours pas de re´ponse.
Enfin, dans le cadre du changement climatique, le re´gime de pluie sur l’Afrique
de l’Ouest est l’un de ceux ou` demeure le plus d’incertitudes. Il suffit de prendre les
deux mode`les de climat franc¸ais qui ont participe´ a` l’exercice CMIP32 du GIEC3,
et qui donnent une projection climatique, en termes de pre´cipitations, de signe
oppose´ sur l’Afrique de l’Ouest, a` l’horizon de la fin du XXIe sie`cle (Fig. 2). C’est
plus largement le cas de l’ensemble des mode`les ayant participe´ a` CMIP3, qui, pour
la moitie´ d’entre eux, projettent une augmentation des pre´cipitations sur le Sahel,
et qui, pour l’autre moitie´, proposent le sce´nario oppose´ (Christensen et al., 2007).
Ces deux exemples montrent l’ampleur des enjeux a` mieux pre´voir la mousson,
aussi bien a` l’e´che´ance de quelques jours, semaines, mois, qu’a` l’horizon d’un an,
d’une de´cennie voire d’un sie`cle. Il s’agit de pouvoir fournir des informations les
plus pre´cises possibles pour permettre aux de´cideurs, aux politiques, de mettre en
place des strate´gies aussi bien de mitigation face a` une saison des pluies tardive,
que d’adaptation des populations et des e´conomies face au changement climatique.
C’est dans ce contexte que le programme AMMA6 (Analyses Multidiscipli-
naires de la Mousson Africaine) a e´merge´ au de´but des anne´es 2000, capitalisant
sur les nombreux projets des de´cennies pre´ce´dentes (COPT817, HAPEX-Sahel8,
2Climate Model Intercomparison Project 3.
3Groupement Intergouvernemental d’Expert sur le Climat, www.ipcc.ch.
4Institut Pierre Simon Laplace.
5Centre National de Recherches Me´te´orologiques/Groupe d’e´tude de l’Atmosphe`re ME´te´orolo-
gique.
6Redelsperger et al. (2007), http://www.amma-international.org/.
7COnvection Profonde Tropicale 1981, Sommeria et Testud (1984).
8Hydrologic and Atmospheric Pilot EXperiment in the Sahel.
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WAMP9, JET200010), et fe´de´rant des chercheurs de tous horizons autour d’un
sujet complexe, qui re´siste encore aux scientifiques. Des hydrologues, chimistes,
oce´anographes, atmosphe´riciens, agronomes, sociologues, me´decins... en Afrique,
en Europe, aux Etats- Unis... travaillent aujourd’hui ensemble, dans le cadre du
programme AMMA, autour de cette myste´rieuse mousson, afin de mieux com-
prendre sa variabilite´ a` toutes les e´chelles spatiales et temporelles, ses interactions
avec le climat global et ses impacts socio-e´conomiques, et d’en ame´liorer pre´visions
et projections. Cette the`se s’inscrit pleinement dans la dynamique stimulante de
ce programme. Elle a contribue´ a` l’implication du CNRM/GAME dans le Working
Group 1 sur la the´matique West African Monsoon and Global Climate, et inclu
dans la partie du programme AMMA finance´e par le FP611 de la Commission
Europe´enne12.
Dans ce cadre, nous nous sommes inte´resse´s, au cours de cette the`se, a` la varia-
bilite´ intrasaisonnie`re de la mousson africaine, c’est-a`-dire a` des e´chelles infe´rieures
a` la saison, de l’ordre de quelques jours a` quelques semaines. L’ide´e est d’abord de
caracte´riser cette variabilite´, soit a` l’aide de diagnostics de´ja` propose´s dans la litte´-
rature, soit en en de´veloppant de nouveaux. Cette boˆıte a` outils doit nous permettre
de porter un œil nouveau sur les mode`les de climat : il s’agit, en effet, d’e´valuer leur
capacite´ a` simuler cette variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson africaine et de
comprendre le pourquoi et le comment de cette repre´sentation. L’objectif final est,
bien e´videmment, d’ame´liorer les mode`les de climat, ou tout du moins de fournir
des pistes pour les ame´liorer. Ce dernier point ne sera malheureusement qu’esquisse´
dans ce me´moire.
Ce manuscrit est constitue´ de 6 chapitres :
• Le chapitre 1 est une invitation a` la de´couverte de la Mousson d’Afrique de
l’Ouest (MAO), de ces acteurs, de son environnement et de sa complexite´. La
circulation atmosphe´rique tropicale moyenne, dans laquelle s’inscrit la MAO,
est brie`vement de´crite, puis l’accent est porte´ sur la mousson elle-meˆme, sa
structure et sa variabilite´. Il est a` noter que sa variabilite´ intrasaisonnie`re,
qui constitue le sujet d’e´tude de ce me´moire sera aborde´e dans un chapitre
a` part (Chapitre 3). Nous e´voquerons aussi la repre´sentation de l’e´tat moyen
de la mousson dans les mode`les de climat.
• Plus technique, le chapitre 2 met en place les fondations de cette e´tude. Les
donne´es, « matie`res premie`res », observe´es ou simule´es sont d’abord pre´sen-
te´es. Puis, c’est au tour des outils d’analyse et des techniques statistiques,
dont nous discuterons les avantages et les limites. Ce chapitre permettra de
mieux comprendre la de´tection et la caracte´risation des diffe´rents modes de
variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO. Une attention particulie`re sera porte´e
sur les tests de significativite´, qui nous assureront la pertinence des signaux
que nous analyserons au cours de ce manuscrit.
• Le chapitre 3 rentre enfin dans le vif du sujet, proposant une synthe`se
de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO. Apre`s une pre´sentation plus
ge´ne´rale de la variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tropiques, nous e´voquerons
les diffe´rentes e´chelles caracte´ristiques de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la
9West African Monsoon Project.




MAO, les diffe´rents modes de´tecte´s selon les diffe´rentes gammes d’e´chelles
identifie´es, et leurs proprie´te´s. En particulier, nous proposerons une vision
des e´chelles de variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO plus globale que celle
propose´e par la litte´rature, et nous insisterons sur leur importance respective.
Enfin, nous nous attarderons sur la repre´sentation de ce type de variabilite´
tropicale dans les mode`les de climat.
• Le chapitre 4 se consacre a` la caracte´risation de la variabilite´ intrasaison-
nie`re d’un des acteurs principaux de la MAO : la de´pression thermique sa-
harienne. Cette e´tude, base´e sur l’article Chauvin, Roehrig, et Lafore (2010),
montre le roˆle important que peuvent jouer les latitudes moyennes dans la
variabilite´ intrasaisonnie`re autour de 15 jours de la MAO, cette de´pression
thermique pouvant alors devenir une passerelle entre les deux. Cette relation
est inte´ressante en termes de pre´dictibilite´ de la mousson.
• Le chapitre 5 examine plus en de´tail la relation entre le mode de variabilite´
intrasaisonnie`re de la de´pression thermique et les modes de variabilite´ de la
MAO de´ja` de´crits dans la litte´rature, notamment le mode dit « Sahe´lien »,
dans l’article Roehrig, Chauvin, et Lafore (2010). Le saut de mousson est
aussi un e´ve`nement intrasaisonnier essentiel de la saison, et son lien avec la
variabilite´ de la de´pression thermique sera aussi mis en avant.
• La capacite´ des mode`les de climat de CMIP3 a` reproduire la variabilite´ intra-
saisonnie`re de la MAO est aborde´e dans le chapitre 6. Une e´tude pre´liminaire
de la climatologie des mode`les nous permettra d’avoir une ide´e de la MAO
dans ces mode`les. La variabilite´ intrasaisonnie`re de la convection, et celle de
la de´pression thermique, y seront ensuite e´value´es, en utilisant d’abord l’ap-
proche globale du chapitre 3. Nous utiliserons aussi les re´sultats obtenus dans
les chapitres 4 et 5 pour aborder la repre´sentation du mode principal de la
variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne et de ses
liens avec celle de la MAO.
Traditionnellement en deux parties, la conclusion fait la synthe`se des travaux
re´alise´s pendant cette the`se, marquant ainsi sa fin, et ouvre une feneˆtre sur de
nombreuses perspectives.
1La Mousson d’Afrique del’Ouest et son environnement
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La mousson d’Afrique de l’Ouest est un syste`me couple´ terre-oce´an-atmosphe`re,faisant intervenir un grand nombre d’acteurs, d’e´chelles spatiales et temporelles
tre`s diverses. Apre`s avoir pre´sente´ rapidement les circulations tropicales de grande
e´chelle, qui constituent l’environnement dans lequel e´volue la mousson (section 1.1),
nous de´crirons les acteurs principaux de ce syste`me complexe (section 1.2), puis
ses diffe´rentes e´chelles de variabilite´ (section 1.3). Les e´chelles intrasaisonnie`res,
importantes aussi pour le syste`me, ne seront qu’eﬄeure´es dans ce chapitre, le cha-
pitre 3 y e´tant consacre´. Il est a` noter que notre compre´hension de la mousson a
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fortement avance´ ces dernie`res anne´es, notamment graˆce a` toutes les observations
re´colte´es durant la campagne AMMA, et a` la mobilisation d’une partie importante
de la communaute´ des sciences de l’oce´an et de l’atmosphe`re autour de la mousson
africaine. Enfin, la section 1.4 montrera que la MAO, son e´tat moyen, et sa va-
riabilite´ lente, repre´sentent encore un de´fi majeur pour la mode´lisation du climat.
Cette dernie`re section pourra eˆtre conside´re´e comme une introduction a` l’e´tude de
la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO dans les mode`les de climat, propose´e dans
le chapitre 6.
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1.1 Circulation moyenne de l’atmosphe`re tropi-
cale
1.1.1 Le rôle des tropiques dans la dynamique du climat
La Terre rec¸oit du soleil 341 W m−2 en
Figure 1.1 – Bilan global d’e´nergie
de la Terre pour la pe´riode de Mars
2000 a` Mai 2004, en W m−2. La lar-
geur des fle`ches est proportionnelle
a` l’importance du flux d’e´nergie
qu’elles repre´sentent. D’apre`s Tren-
berth et al. (2009).
moyenne annuelle et globale (Fig. 1.1). Envi-
ron 30% de ce flux radiatif est directement re´-
fle´chi par l’atmosphe`re (principalement par les
nuages) et la surface, et renvoye´ vers l’espace.
L’atmosphe`re est relativement transparente au
rayonnement solaire et n’en absorbe qu’environ
23%. Le reste, soit environ 47% parvient a` la
surface de la Terre, ou` la plus grande partie est
absorbe´e, par les continents et les oce´ans. Une
part de l’e´nergie absorbe´e est restitue´e a` l’atmo-
sphe`re, sous forme de rayonnement infrarouge,
de flux de chaleur sensible et de flux de chaleur
latente. Pour la pe´riode de Mars 2000 a` Mai
2004, le bilan e´nerge´tique de la Terre n’est pas
a` l’e´quilibre : le syste`me Terre a absorbe´ un flux
net de 0.9 W m−2 (Fig. 1.1), correspondant a` un re´chauffement global de la plane`te.
Cette vision inte´gre´e spatialement et temporellement du bilan radiatif de la
Terre cache, en fait, une re´alite´ bien plus complexe. D’une part, la Terre est une
sphe`re, cre´ant un de´se´quilibre radiatif entre les poˆles et les re´gions tropicales qui
rec¸oivent du soleil une e´nergie plus importante (Fig. 1.2). Ce de´se´quilibre est a`
l’origine de la mise en mouvement des fluides atmosphe´rique et oce´anique, qui ex-
portent le surplus d’e´nergie des tropiques vers les moyennes et hautes latitudes. La
force de Coriolis, ge´ne´re´e par la rotation de la Terre, est aussi un e´le´ment essentiel
de la circulation ge´ne´rale. D’autre part, l’axe de rotation de la Terre est incline´
par rapport au plan de rotation de la Terre autour du soleil, cre´ant l’alternance
des saisons, et compliquant encore le budget e´nerge´tique terrestre. Les diffe´rences
de capacite´ calorifique, de ne´bulosite´ et d’albe´do entre les surfaces continentales
et oce´aniques, mais aussi les diffe´rents types de surfaces continentales rendent la
distribution ge´ographique et saisonnie`re du bilan e´nerge´tique tre`s he´te´roge`ne. La
figure 1.2 montre que les poˆles, mais aussi les de´serts (fort albe´do et faible ef-
fet de serre) tendent a` eˆtre des puits d’e´nergie, alors que les oce´ans tropicaux et
subtropicaux sont plutoˆt des sources d’e´nergie, avec un bilan net positif.
Figure 1.2 – De gauche a` droite, mesures annualise´es au sommet de l’atmosphe`re du
rayonnement solaire net absorbe´ par la Terre, du rayonnement infrarouge re´e´mis par la
Terre vers l’espace et du rayonnement net, en W m−2, pour la pe´riode de Fe´vrier 1985 a`
Avril 1989, calcule´es a` partir de ERBE (Earth Radiation Budget Experiment). La moyenne
zonale est indique´e a` droite pour chacune des quantite´s. D’apre`s Trenberth et Stepaniak
(2003).
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En raison de cette variabilite´ temporelle et spatiale, la re´ponse du syste`me
climatique au forc¸age solaire est diffe´rente selon les re´gions et les e´chelles de temps
conside´re´es. Il est alors essentiel de de´crire et comprendre comment l’exce`s d’e´nergie
rec¸u a` l’e´quateur est redistribue´ vers les latitudes extratropicales, a` la fois par la
circulation atmosphe´rique et la circulation oce´anique, et ce, a` diffe´rentes e´chelles
de temps.
L’atmosphe`re tropicale, principal sujet d’e´tude de ce me´moire, peut eˆtre de´crite
de manie`re simplifie´e par deux grandes circulations moyennes, l’une me´ridienne,
l’autre zonale. Il est a` noter que l’oce´an joue aussi un roˆle important dans la
redistribution de cet exce´dent d’e´nergie rec¸u sous les tropiques.
1.1.2 La circulation méridienne de Hadley
Sous les tropiques, le bilan radiatif exce´dentaire, et le de´se´quilibre e´nerge´tique entre
la surface et la tropopause, sont a` l’origine de mouvements me´ridiens et verticaux
qui concernent toute la troposphe`re. Au niveau du maximum de chauffage sous
les tropiques, une grande partie de l’e´nergie radiative exce´dentaire est stocke´e sous
trois formes (thermique, potentielle et latente) que l’on peut re´sumer avec l’e´nergie
statique humide ESH :
ESH = CpT + gz + Lvr
ou`
• CpT est l’e´nergie thermique ou enthalpie, avec Cp la chaleur spe´cifique de
l’air sec a` pression constante et T la tempe´rature absolue ;
• gz est l’e´nergie potentielle, avec g l’acce´le´ration de pesanteur et z l’altitude
au-dessus d’un niveau de re´fe´rence (1000 hPa par exemple) ;
• Lvr est l’e´nergie latente, lie´e a` la quantite´ de vapeur d’eau. r est le rapport de
me´lange de la vapeur d’eau et Lv la chaleur latente de vaporisation de l’eau.
La partie latente de l’ESH est libe´re´e en altitude dans les nuages convectifs,
dans une re´gion appele´e Zone de Convergence InterTropicale (ZCIT), puis conver-
tie progressivement en e´nergie potentielle. En altitude, la circulation me´ridienne
divergente exporte vers les latitudes moyennes cette e´nergie potentielle, qui sera
alors convertie en e´nergie thermique par la subsidence au niveau des anticyclones
tropicaux. La figure 1.3 illustre cette circulation me´ridienne en moyenne zonale,
en e´te´ et en hiver. En basses couches, les vents convergent vers la ZCIT, zone de
faibles pressions. Ces vents ont une composante zonale d’est en raison de la force
de Coriolis : ce sont les alize´s. Ils transportent avec eux de l’e´nergie latente, au
fur et a` mesure qu’ils s’enrichissent en vapeur d’eau au-dessus des oce´ans, ou de
l’e´nergie thermique en traversant les continents. L’atmosphe`re tropicale est caracte´-
rise´e par deux cellules de circulation rotationnelle, de part et d’autre de l’e´quateur
“me´te´orologique”, la ZCIT, la cellule de l’he´misphe`re d’hiver e´tant la plus intense.
La circulation de Hadley est essentielle : d’un point de vue thermodynamique,
elle assure le transport me´ridien de chaleur, et, d’un point de vue dynamique, elle
permet le transport me´ridien de moment cine´tique. La conservation du moment
cine´tique dans une cellule de Hadley est, en effet, a` l’origine de vents forts (jet
subtropical) observe´s en altitude du coˆte´ extratropical de la cellule. Aux moyennes

































































































































































































































































































































































































Figure 1.3 – Moyenne zonale de la fonction de courant me´ridienne pour les quatre saisons
DJF, MAM, JJA et SON (de gauche a` droite et de haut en bas). Les couleurs jaunes a`
orange correspondent a` des circulations dans le sens antihoraire, tandis les couleurs verte a`
violet correspondent a` des circulations dans le sens horaire. Il est a` noter que les latitudes
vont de 90◦N a` gauche a` 90◦S a` droite. D’apre`s l’Atlas ERA40 1971–20011
latitudes, la figure 1.3 sugge`re une autre circulation rotationnelle dans le plan me´-
ridien, appele´e circulation de Ferrel. Cette circulation n’apporte cependant qu’une
faible contribution au transport me´ridien d’e´nergie, qui est assure´ en grande partie
par les perturbations transitoires des moyennes latitudes.
1.1.3 La circulation zonale de Walker
Sur les oce´ans tropicaux, l’exce´dent d’e´nergie en surface est stocke´ (forte capacite´
thermique), puis une grande partie est transporte´e vers les poˆles par les gyres oce´a-
niques et la circulation thermohaline. Sur les continents tropicaux au contraire, l’ex-
ce´dent d’e´nergie ne peut eˆtre emmagasine´ (faible capacite´ thermique), ni ve´hicule´
dans le sol (faible conductivite´ thermique). La redistribution d’e´nergie s’effectue
1http://www.ecmwf.int/research/era/ERA-40_Atlas/.
Figure 1.4 – Sche´ma conceptuel de la circulation de Walker. D’apre`s Lau et Yang (2002).
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par le biais des mouvements verticaux de grande e´chelle. L’activite´ convective au
sein de la ZCIT est, par conse´quent, plus explosive au-dessus des continents qu’au-
dessus des oce´ans. Ainsi, on peut the´oriquement repre´senter la circulation zonale
moyenne sous les tropiques comme une structure en rouleaux (Fig. 1.4) reliant les
poˆles de convection de l’Amazonie, de l’Afrique et du « continent maritime » au-
dessus de l’Indone´sie. Les zones de subsidence sont situe´es sur les flancs est des
oce´ans Atlantique et Pacifique, et sur le bord ouest de l’oce´an Indien. Elles sont
associe´es a` un flux d’alize´s en basses couches et a` une ne´bulosite´ en nuages strati-
formes (stratocumulus, stratus). Cette circulation moyenne, appele´e circulation de
Walker (Walker, 1923-24 ; Bjerknes, 1969), est un sche´ma the´orique tre`s utile pour
de´crire une re´alite´, une fois encore, bien plus complexe...
Le vent peut se de´composer en une partie rotationnelle et une partie divergente.
La circulation de Walker rele`ve, par de´finition, de la partie divergente du vent. La
2National Centers for Environmental Prediction.
3National Center for Atmospheric Research.
Figure 1.5 – Lignes de courant construites a` partir des composantes zonales et verti-
cales (multiplie´e par 30) du vent divergent le long du plan e´quatorial. Climatologie des
mois de Janvier (en haut) et Juillet (en bas) a` partir de la re´analyse ame´ricaine du
NCEP2/NCAR3pour la pe´riode 1949–1999. Les zones de fort mouvements verticaux sont
indique´es en couleur (en m s−1). D’apre`s Lau et Yang (2002). On notera que le plan e´qua-
torial n’est pas force´ment le mieux adapte´ pour capture la circulation de Walker de ces
deux saisons, et que cette figure n’est donc qu’indicative.
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figure 1.5 repre´sente la circulation de Walker dans le plan e´quatorial, en hiver et
en e´te´ bore´al, afin d’en appre´hender la structure et ses fluctuations saisonnie`res.
La circulation de Walker (tout comme la circulation de Hadley) connaˆıt par
ailleurs des variations d’une anne´e sur l’autre, d’une saison a` l’autre, et meˆme
d’une semaine a` l’autre, avec des re´percutions importantes en termes de ne´bulosite´
et de pre´cipitations pour le climat tropical. Certaines de ces variations sont lie´es a` la
variabilite´ oce´anique, en particulier l’El Nin˜o–Southern Oscillation (ENSO), mais
aussi a` la variabilite´ intrasaisonnie`re de l’atmosphe`re tropicale, comme l’Oscillation
de Madden–Julian (Madden et Julian, 1994).
1.2 La Mousson d’Afrique de l’Ouest
1.2.1 Qu’est-ce qu’une mousson ?
Le mot « mousson » vient de l’arabe mausim ( Õæñ Ó), qui signifie « saison », et
de´signe le re´gime de vent du sud-ouest qui s’e´tablit, en e´te´, sur la mer d’Oman
et le golfe du Bengale (les vents souﬄent du nord-est l’autre partie de l’anne´e).
C’e´tait, du temps des bateaux a` voiles, la saison favorable a` la navigation et au
commerce des e´pices. Paralle`lement, pour les populations concerne´es, la mousson
est devenue bien plus qu’un renversement pe´riodique des vents. En Inde, dans le
calendrier, le folklore et les sciences, la mousson est a` l’origine d’une bipolarite´ de
l’univers, une alternance fondamentale du sec et de l’humide.
De nos jours, qui dit mousson dit saison des pluies, mais aussi inondations,
ou bien se´cheresses. Car les pluies sont probablement un des e´le´ments, avec les
nuages, qui pre´sente la plus grande variabilite´ temporelle et spatiale du climat
tropical. Intimement lie´e a` la distribution des continents, la circulation de mousson
n’existe pas sur toutes les re´gions tropicales. Pourtant, au total, plus de la moitie´
de la population mondiale vit sous l’influence des moussons. En e´te´ bore´al, les
deux principales moussons sont celle de l’Asie (Inde et Asie du Sud-Est) et celle de
l’Afrique de l’Ouest.
Commune´ment, les zones de mousson de´signent les re´gions qui connaissent une
saison des pluies et une saison se`che. De manie`re plus stricte, Ramage (1971) de´finit
un re´gime mousson comme un syste`me ou` :
• les vents dominants en basses couches (surface–700 hPa) virent d’au moins
120◦ entre janvier et juillet ;
• la fre´quence moyenne d’occurrence de chaque re´gime de vent est supe´rieure
a` 40% en janvier et juillet ;
• le vent moyen est supe´rieur a` 3 m s−1 pendant au moins un mois.
Avec cette de´finition, la mousson nord-ame´ricaine par exemple n’est pas rigou-
reusement une mousson. La figure 1.6 illustre les re´gions de mousson pendant l’e´te´
et l’hiver bore´al, selon les deux de´finitions (Webster, 1987).
Les moussons sont cause´es par le fait que la terre s’e´chauffe et se rafraˆıchit
plus vite que la mer. Au printemps, les tempe´ratures continentales croissent pro-
gressivement et atteignent une tempe´rature plus e´leve´e que l’oce´an. Le gradient de
tempe´rature ainsi forme´ tend a` cre´er une sorte de brise thermique de tre`s grande
e´chelle : l’air chaud de la terre tend a` s’e´lever, cre´ant une zone de basse pression
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Figure 1.6 – De´limitation des re´gions de mousson pendant (a) l’e´te´ bore´al et (b) l’hi-
ver bore´al. Utilisant les crite`res de rotation saisonnie`re des vents (Ramage, 1971) et de
l’alternance distincte entre des e´te´s humides et des hivers secs, la re´gion de mousson est
indique´e par le rectangle en trait tirete´. Les principaux vents de surface et les re´gions de
maximum de pre´cipitations sont indique´s par les fle`ches et les surfaces grise´es. Les surfaces
hachure´es (pointille´e) correspondent aux re´gions continentales avec un maximum (mini-
mum) de tempe´rature de surface. NET (SET) : NorthEast (SouthEast) Tradewinds. Les
moussons d’e´te´ sont indique´es par EAM (East Asia Monsoon), ISWM (Indian SouthWest
Monsoon), WAfM (West African Monsoon) et NAmSM (North American Summer Mon-
soon). Les moussons d’hiver sont indique´es par NEWM (NorthEast Winter Monsoon),
ANWM (Australian NorthWest Monsoon), NAmWM (North American Winter Monsoon),
AfWM (African Winter Monsoon). D’apre`s Webster (1987).
sur le continent et un vent en provenance de l’oce´an dans les basses couches. Ce
flux de mousson est ge´ne´ralement transe´quatorial, de´vie´ vers l’Est par la force de
Coriolis a` son passage au niveau de l’e´quateur. Il converge vers une de´pression ther-
mique qui se forme au-dessus du continent. Son intensite´ de´pend des gradients de
pression, de tempe´rature et d’humidite´ entre les deux he´misphe`res. C’est aussi un
flux charge´ d’humidite´, ne´cessaire a` la formation de pre´cipitations sur le continent.
La mousson est, de fait, a` l’origine d’un de´placement me´ridien de la ZCIT vers le
Nord pendant l’e´te´ bore´al.
1.2.2 Contexte géographique de la MAO
La MAO e´volue dans une re´gion situe´e au milieu de l’Afrique de l’Ouest et d’une
partie de l’Afrique Centrale (Fig. 1.7), au sud du Sahara. Elle est entoure´e, au sud,
par le golfe de Guine´e et, a` l’ouest, par l’oce´an Atlantique tropical. Les caracte´ris-
tiques ge´ographiques (orographie, nature des sols, ve´ge´tation, oce´ans) de la re´gion
sont des facteurs importants pour comprendre la mousson africaine. L’Afrique de
l’Ouest pre´sente peu de reliefs e´leve´s. La re´gion atteint une altitude moyenne d’en-
viron 400 me`tres, avec quelques massifs de´passant les 2000 voire 3000 me`tres :
l’Atlas, le Fouta Djalon, le Hoggar, l’Aı¨r, le Tibesti, le Mont Cameroun. Plus a`
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l’est, on trouve deux massifs qui jouent aussi un roˆle important dans la mousson :
le Darfour et les hauts massifs e´thiopiens.
La surface continentale est organise´e en bandes zonales, relativement repre´-
sentatives du gradient sud-nord de pre´cipitation (Fig. 1.7). En conse´quence, les
gradients d’albe´do et d’humidite´ du sol sont essentiellement me´ridiens, et subissent
de forts changements saisonniers du fait de l’alternance entre une saison tre`s se`che
en hiver, et une saison pluvieuse en e´te´. On observe du sud au nord, d’abord une
bande coˆtie`re entre 5◦N et 7.5◦N, dite « guine´enne », tre`s boise´e (bien que forte-
ment impacte´e par les activite´s anthropiques), puis une bande « soudanienne »,
entre 7.5◦N et 12.5◦N, avec une ve´ge´tation arbustive, une bande « sahe´lienne »,
entre 12.5◦N et 17.5◦N, semi-aride, qui laisse finalement la place a` une re´gion de´-
sertique, le Sahara.
1.2.3 Les acteurs de la MAO
Nous avons vu que la circulation s’organise a` la fois autour de transports me´ridiens
et zonaux de masse, d’e´nergie, d’eau et de quantite´ de mouvement. Il en est de
meˆme pour la MAO qui met en sce`ne un grand nombre d’acteurs cle´s (Fig. 1.8), et
donc autant d’interactions entre ces diffe´rents e´le´ments. La ge´ographie de la re´gion
de mousson ayant une forte syme´trie zonale, la structure de la mousson est souvent
e´tudie´e le long d’un transect nord-sud caracte´risant la bande 10◦O–10◦E (voir par
exemple Peyrille´ et al., 2007 ; Peyrille´ et Lafore, 2007). C’est sous cette forme que
nous aborderons la plupart des acteurs de la mousson. Cette repre´sentation de´crit
assez bien la structure moyenne de la MAO, du moins au premier ordre. Comme
nous le verrons cependant, de plus en plus de travaux, comme ceux re´alise´s au
cours de cette the`se, prennent en conside´ration la structure tridimensionnelle de la
mousson, essentielle aujourd’hui pour en comprendre sa variabilite´.
1.2.3.1 La ZCIT sur l’Afrique de l’Ouest
La principale structure de la MAO est bien e´videmment la ZCIT : c’est la zone
ou` se produit la majorite´ des pre´cipitations, essentielles pour les populations du
Sahel. Elle a une structure relativement zonale, ponctue´e de trois maxima re´gionaux
(Fig. 1.9) : un premier centre´ sur la coˆte ouest du continent vers 8◦N pre`s du Fouta
Figure 1.8 – Sche´ma conceptuel de la MAO. Voir texte pour les de´tails. c©Me´te´o-France.
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Figure 1.9 – A` gauche : Climatologie des pre´cipitations GPCP4, e´tablie sur la pe´riode
1997–2006 pour la saison JJAS (couleurs – en mm jour−1). On a superpose´ la climatologie
du vent a` 925 hPa issu du jeu de donne´es NCEP2 (vecteurs – en m s−1). Le trait noir
e´pais marque la position climatologique du FIT, repe´re´ par l’isoligne ze´ro du vent zonal
(voir section 1.2.3.4). A` droite : Image Me´te´osat du canal vapeur d’eau du 17 juin 1997
a` 00h00 UTC, montrant des exemples de SCMs sur l’Afrique de l’Ouest. Les couleurs
bleues correspondent a` la surface chaude avec peu de vapeur d’eau, les couleurs blanches
a` des zones avec beaucoup de vapeur d’eau, et les couleurs marron au sommet des nuages
convectifs tre`s froids. c©Me´te´osat.
Djalon, un second pre`s du Mont Cameroun, et un troisie`me pre`s des hauts plateaux
e´thiopiens. Ces maxima semblent donc essentiellement lie´s a` la pre´sence de relief.
On observe e´galement deux zones de minima, l’une entre 30◦E et 35◦E, et une
autre au niveau du me´ridien de Greenwich. Cook et Vizy (2006) montre que cette
description de la ZCIT sur l’Afrique de l’Ouest est relativement cohe´rente parmi
les diffe´rents jeux de donne´es disponibles (voir leur figure 2).
Contrairement a` ce qui se passe sur l’oce´an, la ZCIT ne co¨ıncide pas avec
la zone de convergence des vents en basses couches (le front intertropical, voir
section 1.2.3.4), mais se situe 400 a` 500 km plus au sud. En mai, elle se situe vers
5◦N et migre vers le nord pour atteindre 10◦N entre juin et septembre (Fig. 1.9).
Elle suit la re´gion de maximum d’e´nergie potentielle disponible pour la convection
(CAPE - Convective Available Potential Energy), essentiellement lie´e au maximum
de tempe´rature potentielle e´quivalente θe dans les couches pre`s de la surface. Au
nord, l’inhibition (CIN - Convective INhibition) est trop grande et l’air trop sec,
pour permettre le de´veloppement de pre´cipitations convectives.
La vision continue de la ZCIT est cependant trompeuse, et n’a en fait de sens
qu’a` l’e´chelle d’une dizaine de jours (Fig. 1.9). L’essentiel des pre´cipitations sur le
Sahel est apporte´ par des Syste`mes Convectifs de Me´so-e´chelle (SCMs), ou lignes
de grains (Le Barbe´ et al., 2002 ; Mathon et al., 2002). Ces SCMs se propagent vers
l’ouest a` des vitesses de l’ordre de 10 a` 15 m s−1 (30 a` 60 km h−1), peuvent vivre
pendant plusieurs heures voire jours, et atteindre des e´chelles spatiales de l’ordre
de plusieurs centaines de kilome`tres. Le cisaillement vertical de vent, lie´ au jet d’est
africain vers 700 hPa (voir section 1.2.3.5) et au flux de mousson de sud-ouest dans
les basses couches, et la pre´sence d’air sec au niveau de ce jet, sont des e´le´ments
cle´s de l’organisation de la convection sous forme de lignes.
Les SCMs ont un cycle de vie plus ou moins long comprenant une phase d’ini-
tiation, une phase mature qui donne ge´ne´ralement le plus de pre´cipitations (Ma-
thon et al., 2002), et une phase de de´croissance. La figure 1.10 montre le sche´ma
4Global Precipitation Climatology Project, section 2.1.1.2.
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Figure 1.10 – Coupe sche´matique d’une ligne de grains (obtenue a` partir d’un syste`me
observe´ au-dessus des Cara¨ıbes). Toutes les circulations indique´es sont relativement a` la
ligne de grains qui se de´place vers la gauche. Les nombres entoure´s sont des valeurs typiques
de la θw (qualitativement e´quivalent a` θe) en ◦C. D’apre`s Zipser (1977).
conceptuel d’une ligne de grain, tire´ de Zipser (1977). Plusieurs types de courants
ascendants et subsidents coexistent et s’organisent de manie`re diffe´rente dans les
parties convectives et stratiformes de la ligne de grains. La partie a` l’avant de la
ligne de grains comprend de forts courants ascendants d’e´chelle convective, de´-
passant ge´ne´ralement 10 m s−1. Juste derrie`re, dans les basses couches, se trouve
une poche d’air froid, ge´ne´re´e par l’e´vaporation des pre´cipitations, a` la fois par les
courants descendants d’e´chelle convective et de me´so-e´chelle. Ce refroidissement
peut eˆtre tre`s important sur le Sahel, ou` l’air est souvent tre`s sec (jusqu’a` 10 K
– Diongue et al., 2002 ; Barnes et Sieckman, 1984). Comme cet air est plus dense
que son environnement, il s’e´tale de la meˆme manie`re qu’un courant de densite´
(Charba, 1974 ; Goff, 1976 ; Liu et Moncrieff, 1996). Le front de rafale a` l’avant
de ce courant de densite´ joue un roˆle important pour de´clencher de nouvelles cel-
lules convectives, soit de manie`re dynamique, soit de manie`re thermodynamique
(Wilhelmson et Chen, 1982 ; Tompkins, 2001b). Cette aptitude a` de´clencher de
la convection de´pend fortement du cisaillement vertical de vent (Rotunno et al.,
1988 ; Lafore et Moncrieff, 1989 ; Weisman et Rotunno, 2004), essentiellement entre
la surface et 700 hPa sur l’Afrique de l’Ouest (Barthe et al., 2010). Ce courant de
densite´ est un e´le´ment crucial dans l’organisation de la convection sous forme de
ligne de grains, et dans leur propagation (Moncrieff, 1981 ; Thorpe et al., 1982).
C’est aussi un des seuls processus capable de vaincre les fortes inhibitions convec-
tives pre´sentes sur l’Afrique de l’Ouest. Ces poches froides jouent aussi un roˆle
important pour la convection plus isole´e (Piriou et al., 2007). Les plus forts taux
de pre´cipitations sont ge´ne´ralement observe´s dans le courant subsident d’e´chelle
convective. La subsidence de me´so-e´chelle situe´e plus en arrie`re du syste`me est
alimente´e par l’e´vaporation des pre´cipitations stratiformes. La partie stratiforme
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Figure 1.11 – Extension moyenne, en contour, de l’isotherme 25◦C entre 1982 et 2008,
a` partir des analyses de TSMs de Reynolds et al. (2002). La moyenne sur les 27 anne´es,
lorsque la LEF a atteint son extension moyenne, est indique´e en couleur (en ◦C). D’apre`s
Caniaux et al. (2010).
du syste`me a tendance a` avoir une dure´e de vie plus longue que la ligne de grains
elle-meˆme. Ces nuages re´siduels peuvent alors jouer un roˆle important sur le bilan
radiatif de la re´gion.
1.2.3.2 Le Golfe de Guine´e et la langue d’eau froide
L’oce´an Atlantique tropical est caracte´rise´ par la mise en place d’une Langue d’Eau
Froide (LEF) dans le Golfe de Guine´e pendant l’e´te´ (Fig. 1.11 – Hastenrath et
Lamb, 1977 ; Xie et Carton, 2004 ; Caniaux et al., 2010). Cette LEF est associe´e
a` des gradients me´ridiens de Tempe´rature de Surface de la Mer (TSM), le long de
l’e´quateur, entre 20◦O et les coˆtes africaines (Okumura et Xie, 2004 ; Gu et Adler,
2004), qui peuvent potentiellement affecter les gradients de pression, les vents et
la convergence de surface, ainsi que la convection, via l’e´nergie statique humide de
la couche limite maritime (Lindzen et Nigam, 1987). Back et Bretherton (2009)
conside`rent d’ailleurs que la colocalisation des gradients de TSM et des zones de
convergence serait une cause de la convection plutoˆt qu’une conse´quence.
1.2.3.3 La de´pression thermique saharienne
Comme la plupart des de´serts, la re´gion du Sahara posse`de un fort albe´do, et est, en
moyenne un puits d’e´nergie radiative pour l’atmosphe`re (Fig. 1.2). Charney (1975)
argumente que cette perte d’e´nergie induit des gradients horizontaux de tempe´-
rature, ge´ne´rant alors une circulation atmosphe´rique qui importe de la chaleur
au-dessus du de´sert, et maintient l’e´quilibre thermique de la re´gion par subsidence
et compression adiabatique. Ce mouvement subsident renforce la branche descen-
dante de la cellule de Hadley locale, induisant une re´troaction positive du de´sert
sur lui-meˆme.
Au-dessus de cette re´gion aride, on observe, pendant la saison d’e´te´, un maxi-
mum de tempe´rature et un minimum de pression de surface, formant ainsi une de´-
pression thermique (ou heat low), appele´e de´pression thermique saharienne (SHL5).
5Saharan Heat Low. Nous utiliserons, dans ce manuscrit, les acronymes franc¸ais lorsque ces
derniers sont courants. Dans le cas contraire, nous utiliserons la terminologie anglaise.
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Figure 1.12 – Sche´ma conceptuel de la structure de la de´pression thermique d’Arabie.
SH repre´sente le flux de chaleur sensible et Q? le flux radiatif net a` la surface. SH ≈ −Q?
n’est pas force´ment valable a` des e´chelles infe´rieures a` la journe´e. D’apre`s Smith (1986b).
La variabilite´ intrasaisonnie`re de ce heat low, qui a constitue´ une part importante
de cette the`se, sera examine´e en de´tail dans le chapitre 4. Nous en donnons ici une
vision relativement pre´cise, qui sera utile pour aborder ce chapitre a` venir.
Le SHL ge´ne`re, sous l’effet de la force de Coriolis, une circulation cyclonique
pre`s de la surface, ou` convergent les vents de mousson et d’Harmattan (section
1.2.3.4). Au sommet de cette de´pression thermique, vers 600–700 hPa, une circu-
lation divergente anticyclonique se de´veloppe (Ra´cz et Smith, 1999), butant sur la
subsidence de grande e´chelle. Cette circulation reste relativement proche de l’e´qui-
libre du vent thermique, au moins dans les simulations ide´alise´es de Spengler et
Smith (2008). Elle induit un vent de nord vers 700 hPa qui rentre dans la ZCIT
plus au sud (Zhang et al., 2006). Le heat low, et la circulation me´ridienne qu’il
ge´ne`re, exercent donc un controˆle important sur la MAO, a` la fois dans les basses
couches et dans la moyenne troposphe`re.
Pour comprendre l’e´quilibre thermique de la de´pression, on peut de´couper la
colonne atmosphe´rique en trois couches ayant une dynamique et une physique
diffe´rentes (voir Fig. 1.12 pour le cas de la de´pression thermique arabique – Smith,
1986b) :
1. En re´ponse au fort chauffage radiatif net rec¸u a` la surface, une zone de convec-
tion se`che intense se de´veloppe pendant la journe´e. L’exce`s d’e´nergie est es-
sentiellement converti en flux de chaleur sensible (Smith, 1986a), qui chauffe
et de´stabilise les basses couches (le flux de chaleur latente est quasiment nul
dans cette re´gion, e´tant donne´ la quasi-absence d’eau dans le sol). Une couche
limite convective se de´veloppe donc entre la surface et une altitude pouvant
atteindre sur l’ouest du Sahara plus de 4 km (Gamo, 1996 ; Cuesta et al.,
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2009 ; Messager et al., 2010). Elle est ge´ne´ralement une peu moins e´paisse
sur le Sahara central et Est, de l’ordre de 2 km (Gamo, 1996).
2. Au-dessus de cette couche limite convective, on observe une couche bien me´-
lange´e, quasi neutre atteignant des altitudes de l’ordre de 4 a` 6 km (Gamo,
1996). Cette couche reste relativement isole´e de l’activite´ diurne de la couche
limite convective situe´e en dessous. Une faible libe´ration de chaleur latente
et de faibles advections pourraient eˆtre a` l’origine et au maintien d’une telle
couche. Les ae´rosols qui tendent a` eˆtre confine´s dans cette couche me´lange´e
ont aussi un impact radiatif important (surtout pour le rayonnement solaire),
dont l’effet serait de re´chauffer localement l’atmosphe`re par absorption, et
donc d’e´quilibrer le refroidissement radiatif de la re´gion (Smith, 1986b). L’ef-
fet des ae´rosols de´sertiques dans la dynamique du de´sert saharien (et du
climat) reste cependant une source d’incertitude importante, l’effet radiatif
direct total (somme des effets sur les rayonnements terrestre et solaire) pou-
vant eˆtre positif ou ne´gatif (Highwood et al., 2003 ; Haywood et al., 2003 ;
Tanre´ et al., 2003).
3. Enfin, au-dessus de ces deux couches, la circulation atmosphe´rique est domi-
ne´e par la subsidence de grande e´chelle (Fig. 1.8), qui asse`che, re´chauffe et
stabilise la haute troposphe`re, et donc empeˆche la formation de convection
nuageuse.
Quelques e´tudes re´centes (Flamant et al., 2007 ; Cuesta et al., 2008, 2009 ;
Messager et al., 2010), notamment avec des mesures in situ re´alise´es pendant la
campagne AMMA de 2006, ont montre´ que la couche limite saharienne e´tait ef-
fectivement coupe´e en deux, une couche limite convective bien me´lange´e situe´e en
dessous d’une couche re´siduelle, dont la dynamique semble plutoˆt laminaire (Fig.
1.13 – Messager et al., 2010). Certains jours, cette couche re´siduelle est meˆme per-
sistante, restant de´couple´e de la couche limite convective, et impliquant alors des
e´chelles de temps plus lentes. Ces deux couches e´changent a` la fois de la vapeur
d’eau et des ae´rosols, qui, ensuite, peuvent eˆtre transporte´s sur de longues distances
horizontales par la circulation plus laminaire de la couche re´siduelle.
D’un point de vue plus climatologique, Lavaysse et al. (2009) ont propose´ une
me´thode relativement objective pour de´finir et de´tecter la de´pression thermique
saharienne. Cette me´thode est base´e sur l’e´paisseur de l’atmosphe`re entre 925 hPa
et 700 hPa, c’est-a`-dire entre approximativement la surface et l’altitude moyenne
ou` l’on passe du mouvement ascendant de la couche limite au mouvement subsident
de la troposphe`re libre. Pour un jour donne´, on de´finit la re´gion de la de´pression
thermique comme celle ou` cette e´paisseur6 est supe´rieure a` un certain seuil. Ce
seuil de´pend, dans l’e´tude de Lavaysse et al. (2009), de la saison. Bien que les choix
du seuil7 et du niveau supe´rieur utilise´ pour calculer l’e´paisseur soient un peu ar-
bitraires, cette me´thode de de´tection et de suivi permet de capturer la structure
d’un des centres d’action importants de la MAO. Pendant la saison d’e´te´, on peut
raisonnablement attribuer ce centre d’action a` une de´pression thermique. Pendant
les autres saisons, sa dynamique n’est probablement pas que celle d’une de´pression
thermique. Nous conserverons pour cette de´finition de la de´pression thermique l’ex-
pression utilise´e par Lavaysse et al. (2009), i.e. West African Heat Low (WAHL).
6appele´e aussi Low-Level Atmospheric Thickness (LLAT).
7Dans Lavaysse et al. (2009), le seuil est choisi comme la valeur au-dessus de laquelle 10% d’un
domaine Afrique de l’Ouest (domaine de la figure 1.14) correspond effectivement a` la de´pression
thermique, i.e. comme le dernier de´cile de la fonction de distribution de la LLAT sur ce domaine.
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Figure 1.13 – Sche´ma conceptuel de la structure et des processus de me´lange de la
couche limite convective (CBL – Convective Boundary Layer), situe´e en dessous de la
couche re´siduelle saharienne (SRL – Saharan Residual Layer). Ces deux couches forment
la couche limite saharienne (SABL – Saharan Atmospheric Boundary Layer). La courbe
noire, en trait tirete´ e´pais, montre la forme d’un profil typique de la tempe´rature potentielle
θ observe´ dans la re´gion de la de´pression thermique. La courbe grise´e, en trait tirete´,
correspond au sommet de la couche limite de la CBL et ∆θ est la diffe´rence de tempe´rature
potentielle observe´e a` travers la couche stable se´parant la CBL et la SRL. La courbe noire,
en trait plein e´pais, indique les limites de la SABL. D’apre`s Messager et al. (2010).
Entre juin et octobre, le WAHL se situe de manie`re pre´fe´rentielle au sud-ouest du
Hoggar et au sud de l’Atlas (Fig. 1.14). Une partie du Hoggar pourrait vraisem-
blablement faire partie de la de´pression thermique, mais l’approche en LLAT est
limite´e par la pre´sence de relief de´passant l’isobare 925 hPa.
Enfin, l’air saharien est un air chaud et sec, charge´ de poussie`res de´sertiques,
parfois appele´ la couche d’air saharien (SAL8 - Carlson, 1969a ; Karyampudi et
Carlson, 1988). Cette couche de poussie`re peut eˆtre transporte´e jusqu’a` l’ouest du
bassin Atlantique sur les Cara¨ıbes (Carlson, 1969a), pouvant jouer un roˆle impor-
tant lors de la cyclogene`se tropicale, ou plus largement lors du cycle de vie des
cyclones tropicaux. Le roˆle de cet air saharien est encore peu compris aujourd’hui.
Il pourrait avoir une influence positive sur la croissance des ondes d’est (voir plus
loin) et des cyclones tropicaux (Karyampudi et Carlson, 1988 ; Karyampudi et
Pierce, 2002), ou plusieurs effets ne´gatifs (Dunion et Velden, 2004) : stabilisation
de l’atmosphe`re via un re´chauffement de la moyenne troposphe`re, cisaillement ver-
tical de vent associe´ a` un jet d’est africain acce´le´re´, et intrusion d’air sec dans les
cyclones tropicaux, induisant des subsidences insature´es plus intenses.
8Saharan Air Layer.
1.2. La Mousson d’Afrique de l’Ouest 21
Figure 1.14 – Fre´quence d’occurrence de la de´pression thermique saharienne a` 06h00
pendant la pe´riode de juin a` octobre (couleurs). Le vent moyen a` 925 hPa est superpose´
en vecteurs, ainsi que le relief supe´rieur a` 800 m, avec le trait grise´. D’apre`s Lavaysse et al.
(2009).
1.2.3.4 Circulation en basses couches
Le flux de mousson
Le flux de mousson est un vent de sud-ouest dans les basses couches, qui souﬄe sur
l’Afrique de l’Ouest pendant l’e´te´ bore´al (Fig. 1.15). Il provient de l’oce´an Atlan-
tique et est ge´ne´ralement confine´ entre la surface et 800–850 hPa (un peu plus e´pais
sur le Sahel est). Son origine est lie´e au gradient thermique inter-he´misphe´rique,
entre un Sahara surchauffe´, ou` s’e´tablit la de´pression thermique (section 1.2.3.3),
et le Golfe de Guine´e, ou` se forme une langue d’eau froide a` la fin du printemps
(section 1.2.3.2). Les alize´s de l’he´misphe`re sud (vent de sud-est) se renforcent suf-
fisamment pour pouvoir traverser l’e´quateur. La force de Coriolis de´vie vers l’ouest
cette circulation, permettant la pe´ne´tration d’un flux frais et charge´ d’humidite´
sur le continent. L’advection de cette humidite´ joue un roˆle fondamental dans la
formation des zones de convection profonde, tout du moins au de´but de la saison
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Figure 1.15 – A gauche : Climatologie du vent me´ridien (en couleur – m s−1) et du vent
zonal (un contour tous les 2 m s−1, le contour ze´ro e´tant en trait e´pais, les valeurs positives
en trait plein et ne´gatives en tirete´), moyenne´s sur le transect 10◦O–10◦E. La climatologie
a e´te´ re´alise´e a` partir de la re´analyse NCEP2 pour la pe´riode 1979–2007 et la saison JJAS.
A` droite : Idem gauche, mais en moyennant les composantes du vent sur 10◦E–30◦E.
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L’Harmattan et le Front InterTropical (FIT)
L’Harmattan est, au contraire, un vent de nord-est qui souﬄe sur le Sahara et
rencontre le flux de mousson sur son flanc sud, au niveau du Front InterTropical
(FIT9 – Fig. 1.8). C’est un air chaud et sec, pre´sent toute l’anne´e sur l’Afrique,
qui correspond aux alize´s de l’he´misphe`re nord. Il continue plus au sud, en passant
au-dessus du flux de mousson, formant sur le Sahel une couche se`che en moyenne
troposphe`re.
Il existe plusieurs manie`res de de´finir le FIT, qui, a` l’e´chelle d’une journe´e et
pour des e´chelles spatiales comparables a` celles des re´analyses utilise´es dans ce
manuscrit, donnent des re´sultats assez proches. Pendant la campagne de terrain
d’AMMA, les pre´visionnistes utilisaient ge´ne´ralement la ligne de convergence des
vents de surface, entre le flux de sud-ouest et celui de nord-est, e´ventuellement
ajuste´e avec l’isoligne 15◦C de la tempe´rature du point de rose´e et la ligne du
minimum de pression. Les e´tudes climatologiques utilisent souvent l’isoligne ou`
le vent zonal s’annule. Nous utiliserons le plus souvent cette de´finition simple et
relativement robuste. Pendant l’e´te´, le FIT atteint sur le Sahel Ouest et central, la
latitude 20◦N, alors que plus a` l’est, ou` l’Harmattan est plus fort, il se positionne
vers 15◦N (Figs. 1.9 et 1.15).
1.2.3.5 Circulation en moyenne et haute troposphe`re
Le Jet d’Est Africain (JEA)
Le Jet d’Est Africain (JEA) est un jet zonal de moyenne troposphe`re localise´, au-
dessus de la zone sahe´lienne, vers 12◦N, vers une altitude de 600–650 hPa (Figs. 1.8
et 1.15). Il s’e´tend entre 30◦O et 30◦E environ, et atteint une intensite´ moyenne de
l’ordre de 10–12 m s−1 pendant l’e´te´ (Fig. 1.15). Le JEA joue un roˆle crucial dans
la MAO. Le cisaillement vertical de vent associe´ a` la pre´sence du jet est un e´le´ment
essentiel dans l’organisation de la convection profonde et dans la formation des
lignes de grains sur l’Afrique de l’Ouest (e.g., Houze et Betts, 1981). Par ailleurs, les
cisaillements de vent horizontal et vertical sont aussi importants pour la croissance
des ondes d’est (e.g., Burpee, 1972 ; Thorncroft et Hoskins, 1994a, b ; Paradis
et al., 1995).
Le JEA est ge´ne´ralement conside´re´ comme un vent thermique en e´quilibre avec
le fort gradient me´ridien de tempe´rature a` la surface, cette baroclinie ge´ne´rant une
acce´le´ration vers l’est du vent avec l’altitude. Le maintien du JEA, et des gradients
de tourbillon potentiel associe´s, est en fait relie´ a` la branche de retour vers 700
hPa de la circulation me´ridienne associe´e a` la de´pression thermique et la convec-
tion se`che sur le Sahara, et dans une moindre mesure a` la circulation me´ridienne
associe´e a` la ZCIT plus au sud et pilote´e par la convection profonde (Thorncroft
et Blackburn, 1999). Il est a` noter que le gradient me´ridien de tempe´rature est, en
grande partie, controˆle´ par les gradients des proprie´te´s de la surface, i.e. les gra-
dients d’humidite´ des sols (Cook, 1999), d’albe´do, de ve´ge´tation, et d’e´vaporation
(Wu et al., 2009). Wu et al. (2009) ont aussi mis en e´vidence le roˆle important
du relief dans la maintenance du JEA, notamment les hauts plateaux e´thiopiens a`
l’Est.
9On parle en anglais de InterTropical Discontinuity (ITD), le terme de discontinuite´ e´tant sans
doute plus approprie´ que le terme de front qui peut faire re´fe´rence a` des circulations particulie`res
des moyennes latitudes. Nous conserverons le terme de FIT dans ce me´moire.
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Figure 1.16 – Circulation typique d’une onde d’est Africaine, a` 10 000 pieds (≈ 3000 m)
en trait plein, et a` 2000 pieds (≈ 600 m) en trait tirete´. La carte couvre la re´gion 0–30◦N,
25◦O–7◦E. La coˆte est repre´sente´e par le trait e´pais. D’apre`s Carlson (1969a).
Instabilite´ du JEA et Ondes d’Est Africaines
Les ondes d’est africaines (AEWs10) sont des perturbations d’e´chelle synoptique
observe´es sur l’Afrique de l’Ouest et sur l’Atlantique tropical, essentiellement entre
juin et octobre (Riehl, 1945 ; Frank, 1969). Comme nous le verrons dans le chapitre
3, les AEWs sont un e´le´ment important de la MAO, e´tant donne´ qu’elles ge´ne`rent
une variabilite´ des pluies et des syste`mes convectifs sur l’Afrique de l’Ouest (Reed
et al., 1977 ; Fink et Reiner, 2003). Elles sont aussi des pre´curseurs de la cyclogene`se
tropicale sur l’Atlantique (Carlson, 1969a ; Berry et Thorncroft, 2005).
Les AEWs sont caracte´rise´es par une anomalie cyclonique du vent vers 700
hPa (Fig. 1.16 – Carlson, 1969a, b), et se de´placent d’est en ouest dans la moyenne
troposphe`re, le long du JEA. Cette anomalie est ge´ne´ralement entoure´e par des
anomalies anticycloniques, ce qui est la trace d’un train d’onde. La longueur d’onde
des AEWs varie entre 2000 et 4000 km, pour une vitesse de propagation d’environ
8 m s−1 et une pe´riode de 3 a` 5 jours (Carlson, 1969a). Burpee (1972) met en
e´vidence une pente (tilt) de ces perturbations vers l’est entre la surface et le niveau
du JEA, et vers l’ouest au-dessus. Ces caracte´ristiques des AEWs ont, par la suite,
e´te´ confirme´es lors de la campagne d’observation GATE11, avec les travaux de
Reed et al. (1977), qui ont e´tablit la premie`re structure typique (« composite »)
des ondes d’est. Diedhiou et al. (1999) ont ge´ne´ralise´ cette analyse a` un grand
nombre d’anne´es (Fig. 1.17), distinguant des ondes un peu plus lentes, dont la
pe´riode est de l’ordre de 6 a` 9 jours (Cadet et Houston, 1984 ; Viltard et al., 1997).
Il existe toute une panoplie de me´thodes pour de´tecter les ondes d’est, uti-
lisant des variables diverses : composantes du vent pour identifier le thalweg de
l’onde (Fink et Reiner, 2003), tourbillon, fonction de courant dont Berry et al.
(2007) de´tectent automatiquement la courbure, ge´opotentiel, donne´es de convec-
tion (OLR12, pre´cipitations) filtre´es spatio-temporellement pour suivre uniquement
les ondes d’est couple´es a` la convection (Kiladis et al., 2006), vapeur d’eau (Cadet et
Nnoli, 1987), contenu en vapeur d’eau inte´gre´e sur la verticale (Cadet et Houston,
10African Easterly Waves. Elles sont aussi parfois appele´es African disturbances ou African
waves dans la litte´rature.
11GARP (Global Atmospheric Research Program) Atlantic Tropical Experiment
12Outgoing Longwave Radiation – Rayonnement infrarouge sortant au sommet de l’atmosphe`re
(voir section 2.1.1.1)
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Figure 1.17 – En haut : Structure composite des ondes d’est a` 3–5 jours dans la re´analyse
NCEP/NCAR (voir section 2.1.2.1) : fonction de courant des anomalies de vent a` 700 hPa
(non filtre´es – la moyenne JJAS 1979–1995 a e´te´ pre´alablement soustraite). Les composites
ont e´te´ re´alise´s en se´lectionnant les dates de la saison JJAS pour lesquelles le vent me´ridien
a` 700hPa a` 15◦N–0◦O, filtre´ dans la bande 3–5 jours, est maximum et supe´rieur a` 0.5 m
s−1. En bas : idem qu’au-dessus, mais pour les ondes a` 6–9 jours avec un point de re´fe´rence
a` 17.5◦N–0◦O. D’apre`s Diedhiou et al. (1999).
1984 ; Poan, 2010). Deux trajectoires des vortex semblent privile´gie´es (Fig. 1.18) :
l’une au sud, intense, principalement sous le JEA vers 600–700 hPa, l’autre plus
au nord, ou` le maximum de l’onde se situe plutoˆt pre`s de la surface vers 925 hPa
(Fink et Reiner, 2003 ; Reed et al., 1977 ; Pytharouris et Thorncroft, 1999 ; Berry
et Thorncroft, 2005). Les vortex vont d’ailleurs ge´ne´ralement par paire, l’un sur le
rail sud, l’autre sur le rail nord, ce qui refle`terait la structure complexe d’une seule
et meˆme onde. Cette structure varierait me´ridionalement du fait d’environnements
diffe´rents, sec dans la zone sahe´lienne, humide plus au sud. Les deux trajectoires
pre´fe´rentielles tendent a` fusionner sur l’oce´an (Reed et al., 1988a, b).
Historiquement, les AEWs ont d’abord e´te´ vues comme des instabilite´s mixtes
barotropes et baroclines du JEA (Burpee, 1972). Le JEA ve´rifie, en effet, les cri-
te`res d’instabilite´ baroclines et barotropes de Charney et Stern (1962), Pedlosky
(1964a, b) et Fjørtoft (1950). D’une part, le gradient me´ridien du tourbillon po-
tentiel (PV13) change de signe de part et d’autre du jet, et d’autre part, le signe
du gradient de PV a` 600 hPa dans le jet est oppose´ a` celui du gradient de tem-
pe´rature a` la surface (Burpee, 1972 ; Thorncroft et Hoskins, 1994a ; Thorncroft
et Blackburn, 1999). De nombreuses e´tudes avec des mode`les nume´riques simples
13Potential Vorticity.
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Figure 1.18 – Trajectoires des 81 vortex d’AEWs de´tecte´s entre mai et octobre 1998
(gauche) et 1999 (droite). Les bandes grise´es claires et fonce´es servent simplement de repe`res
en latitude. Les nombres en haut et en bas a` gauche des cartes indiquent respectivement le
nombre de vortex de´tecte´s pour le mois en question sur les rails nord et sud. Les trajectoires
sud et nord sont trace´es respectivement en trait plein et tirete´. D’apre`s Fink et Reiner
(2003).
(line´aires ou non, secs) ont d’ailleurs montre´ que des perturbations de petite am-
plitude sur un JEA instable pouvaient conduire a` des AEWs re´alistes (Rennick,
1976 ; Simmons, 1977 ; Thorncroft et Hoskins, 1994a, b ; Paradis et al., 1995).
Cependant, ces e´tudes ont ge´ne´ralement conside´re´ l’e´coulement moyen sur une
coupe zonale, sans prendre en compte la dimension longitudinale de l’environne-
ment, et notamment que le JEA est un jet relativement court (50 a` 60◦de longi-
tude). De plus, les crite`res d’instabilite´ mentionne´s pre´ce´demment sont des condi-
tions ne´cessaires, mais pas suffisantes pour effectivement observer des ondes. Elles
illustrent seulement que certaines structures sont efficaces pour utiliser transitoi-
rement l’e´nergie de l’e´coulement moyen : les AEWs peuvent croˆıtre par instabilite´
barotrope-barocline, de chaque coˆte´ du jet, mais la question du de´clenchement reste
ouverte. En particulier, Hall et al. (2006) montre que, sur un e´tat climatologique
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Figure 1.19 – Fonction d’influence du de´clenchement convectif mettant en e´vidence les
zones ou` la re´ponse transitoire engendre´e est la plus intense. L’intensite´ est e´value´e en
prenant le carre´ de la fonction de courant au niveau σ = 0.85 (≈ 850 hPa) dans la zone
rectangulaire trace´e, au jour 10 de la simulation. D’apre`s Thorncroft et al. (2008).
tridimensionnel re´aliste, le premier mode propre n’est pas un mode instable, mais
plutoˆt neutre. Des perturbations infinite´simales ne vont donc pas grandir spontane´-
ment dans un tel syste`me. Il devient donc ne´cessaire d’envisager un de´clenchement
par une perturbation initiale d’amplitude finie, donnant un « coup de pied » suf-
fisamment fort dans le jet pour qu’une onde puisse, ensuite, se de´velopper par
conversion barocline et barotrope et atteindre une amplitude similaire a` ce qui est
observe´ (Kiladis et al., 2006). Thorncroft et al. (2008) proposent, a` ce titre, que
la source de´clenchante puisse eˆtre d’origine convective, notamment dans la re´gion
d’entre´e du JEA, au-dessus du Darfour (Fig. 1.19). Leroux (2009) montre aussi,
graˆce a` un mode`le de circulation ge´ne´rale simplifie´ (Hall, 2000), que cette source
de´clenchante pourrait avoir une origine dynamique extratropicale.
Les ondes d’est interagissent aussi avec la convection, favorisant ge´ne´ralement la
formation de syste`mes convectifs au niveau du thalweg de l’onde. Reed et al. (1977)
ont trouve´ un maximum de pre´cipitations a` l’avant de ce thalweg, tandis que Barnes
et Sieckman (1984) montrent que les SCMs rapides se forment plutoˆt a` l’avant du
thalweg et les SCMs lents plutoˆt a` l’arrie`re. Des e´tudes plus re´centes ont montre´
que la position de la convection par rapport a` l’onde de´pend substantiellement
de la re´gion et de la pe´riode de l’anne´e (Fink et Reiner, 2003 ; Gu et al., 2004 ;
Kiladis et al., 2006). De manie`re re´ciproque, le diabatisme associe´ a` la convection
ge´ne`re une forte perturbation de tempe´rature dans l’onde, qui peut renforcer sa
croissance barocline. Les SCMs ge´ne`rent aussi des tourbillons de me´so-e´chelle qui
peuvent participer a` la croissance de l’onde (Frank, 1978 ; Berry et Thorncroft,
2005).
Plusieurs e´tudes re´centes commencent donc a` mettre en avant un syste`me plus
complexe meˆlant a` la fois le JEA et les ondes d’est (Leroux et Hall, 2009), voire en
y rajoutant la convection (Cornforth et al., 2009). Le JEA est, en effet, affecte´ par
les ondes qui, pour maintenir leur circulation transforment son e´nergie cine´tique en
e´nergie barotrope et barocline. Pour aller plus loin dans la compre´hension de cha-
cune des parties, il semble maintenant ne´cessaire de conside´rer le syste`me comme
un tout et d’e´tudier les interactions entre chacune de ses parties (voir aussi section
3.4.4.1).
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Le Jet d’Est Tropical (JET)
Le Jet d’Est Tropical (JET) est un jet zonal de haute troposphe`re, situe´ entre 5◦N
et 10◦N, au niveau 200 hPa (Figs. 1.8 et 1.15). Il s’e´tend du sud de la mer de
Chine a` la coˆte ouest de l’Afrique, et atteint une vitesse ne de´passant pas 25 m
s−1 au-dessus de l’Afrique de l’Ouest (Krishnamurti, 1971). Le JET est maintenu
a` la fois par la partie a` syme´trie zonale du gradient nord-sud de chauffage entre
le plateau Tibe´tain et la haute troposphe`re au-dessus de l’oce´an Indien (Flohn,
1964 ; Murakami et al., 1970), et par l’asyme´trie est-ouest du chauffage due au
contraste terre-mer (Kanamitsu et al., 1972 ; Chen, 1980). Il tire donc son origine
de la circulation tropicale divergente associe´e a` la circulation nord-sud de Hadley
(Fig. 1.3) et a` la circulation est-ouest de Walker (Fig. 1.4). Le JET se renforce sur
l’Afrique graˆce a` la circulation divergente et anticyclonique engendre´e en altitude
par la convection profonde.
Son roˆle (passif ou actif ?) dans la MAO est encore mal compris et peu e´tudie´.
Hulme et Tosdevin (1989) ont montre´ que des changements dans la dynamique
du JET pouvaient exercer plus ou moins un controˆle sur les pluies au Sahel, en
particulier au-dessus du Soudan ou` la convection est moins organise´e qu’a` l’ouest.
Pendant les anne´es se`ches, le JET est moins intense, son extension en latitude et
longitude est re´duite. L’ascendance age´ostrophique qu’il engendre sur son flanc sud
est alors aussi plus faible, ce qui cre´e des conditions moins favorables a` la convection.
L’e´tude plus re´cente de Nicholson et al. (2007) a mis en avant l’existence d’ondes
se propageant vers l’ouest le long du JET. Leur pe´riode est de 5-6 jours, et elles
semblent se de´velopper par interactions entre la surface et le JET. L’instabilite´
du JET et les ondes porte´es par le celui-ci ont de´ja` rec¸u beaucoup d’attention
dans sa partie plus a` l’est au-dessus de l’oce´an Indien (Mishra, 1987 ; Mishra et
Salvekar, 1980 ; Mishra et Tandon, 1983), et me´riteraient, sans doute, une e´tude
plus approfondie afin d’e´valuer leur impact sur la MAO.
Le Jet d’Ouest SubTropical (JOST), et les influences extratropicales sur
la MAO
Le Jet d’Ouest SubTropical (JOST) est situe´ vers 35–40◦N pendant l’e´te´, vers 200
hPa, au niveau de la branche descendante de la cellule de Hadley locale (Figs. 1.8
et 1.15). Bien que son interaction avec la MAO ne soit pas encore bien comprise,
le JOST est probablement lie´ a` la convection sur l’Afrique subsaharienne et a` la
circulation divergente qu’elle ge´ne`re en altitude. Son origine est lie´e a` la conser-
vation du moment cine´tique des parcelles exporte´es vers le nord par la cellule de
Hadley locale. Le gradient de tempe´rature entre le de´sert et les moyennes et hautes
latitudes plus froides joue probablement un roˆle aussi, bien qu’il soit moins marque´
que pendant l’hiver.
Sur quelques cas d’e´tudes de juillet et aouˆt 1992, Roca et al. (2005) montrent
que la circulation des moyennes latitudes, qui englobe a` la fois le JOST et le jet
polaire au-dessus de l’Atlantique, peut ge´ne´rer des intrusions d’air sec extratropi-
cal sur l’Afrique de l’Ouest (Fig. 1.8). Ils mettent effectivement en e´vidence des
re´gions d’air tre`s sec (< 5%) en moyenne troposphe`re (vers 500 hPa), dans l’en-
vironnement imme´diat des SCMs africains, et re´ve`lent, a` l’aide d’une analyse en
re´tro-trajectoires, que cet air sec tire son origine de la haute troposphe`re Atlan-
tique (200–250 hPa), au niveau du flanc anticyclonique du jet polaire (Fig. 1.20).
L’incurvation vers le sud et la subsidence de ces parcelles d’air sont probablement
favorise´es par la configuration de la haute troposphe`re au-dessus de l’Europe de
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Figure 1.20 – Re´tro-trajectoires de quelques parcelles d’air situe´es a` 500 hPa et centre´es
autour de 15◦N, 6◦O le 21 aouˆt 1992 a` 18h00 UTC. L’e´chelle de couleur indique la dure´e
de la re´tro-trajectoire depuis le 21 aouˆt 1992 18h00 UTC. D’apre`s Roca et al. (2005).
l’Ouest, entre sortie du jet polaire vers 50◦N, et entre´e du JOST vers 40◦N (Marie-
Luce, 2003 ; Montoux, 2004). En pre´sence de cet air sec, les SCMs semblent durer
plus longtemps et se de´placer plus rapidement vers l’ouest. Ces re´sultats, conjugue´s
a` la pre´sence de cisaillement vertical important, apparaissent cohe´rents avec le roˆle
de l’air sec de moyenne troposphe`re dans l’organisation de la convection (section
1.2.3.1).
Knippertz et al. (2003) montrent, par ailleurs, que des thalwegs subtropicaux
parviennent parfois a` atteindre l’Afrique de l’Ouest, ge´ne´rant alors des phe´nome`nes
de type « tropical plume ». Ces structures sont caracte´rise´es par une source d’hu-
midite´ dans les tropiques, transporte´e en moyenne et haute troposphe`re a` l’est vers
des latitudes extratropicales, en lien avec la circulation du thalweg. Elles corres-
pondent alors a` des bandes nuageuses continues, s’e´talant des tropiques vers les
poˆles d’ouest en est (McGuirk et al., 1987), et sont capables de ge´ne´rer de tre`s
forts e´ve`nements convectifs sur l’ouest de l’Afrique du Nord (Knippertz, 2005),
notamment pendant la saison se`che (Knippertz et Fink, 2008). Ce type d’e´ve`ne-
ments est le plus souvent observe´ en aouˆt et septembre (Knippertz et al., 2003 ;
Knippertz, 2003), traduisant de possibles interactions tropiques-extra-tropiques sur
l’Afrique de l’Ouest pendant la fin de la MAO. Bien que moins fre´quentes au prin-
temps et a` l’automne, c’est pendant ces saisons de transition que le flux d’humidite´
des tropiques vers les extra-tropiques, associe´ a` ces tropical plumes, tend a` eˆtre
le plus important (Knippertz, 2003), et donc capable de ge´ne´rer des e´ve`nements
pre´cipitants intenses.
Enfin, on peut noter que l’entre´e du JOST au-dessus de la Me´diterrane´e et du
Sahara Oriental est associe´e a` une forte subsidence sur toute la colonne atmosphe´-
rique. Cette subsidence peut-eˆtre vue comme la branche descendante de la cellule
de Hadley locale, et donc comme une re´ponse a` la convection sur l’Afrique e´qua-
toriale et le Sahel Est. Le me´canisme de Charney (1975) de´veloppe´ dans la section
1.3.1.2 pourrait e´galement jouer un roˆle important. Rodwell et Hoskins (1996) ont
aussi montre´ que cette subsidence pouvait avoir un lien avec la libe´ration de chaleur
latente associe´e a` la mousson indienne. Le me´canisme dit de Rodwell et Hoskins
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est alors le suivant : la convection associe´e a` la mousson indienne ge´ne´re une onde
de Rossby dans la haute tropsphe`re, le long du JOST. Elle se de´place vers l’ouest,
et la pre´sence du relief africain, l’Atlas notamment, la forcerait a` se stationnariser
au-dessus de la Me´diterrane´e et du Sahara. En interaction avec le flux d’ouest, elle
induirait alors une partie de la subsidence observe´e. Ce me´canisme montre ainsi
que le JOST, au meˆme titre que le JET, peut jouer un roˆle de passerelle entre les
moussons indienne et africaine.
1.3 La variabilite´ de la MAO
1.3.1 La variabilité multi-décennale, décennale et interannuelle de la
MAO
Deux modes principaux de variabilite´ interannuelle des pre´cipitations de la MAO
ont e´te´ mis e´vidence : un mode ou` les anomalies de pluies sont de signe oppose´ entre
le Sahel et la re´gion guine´enne (dipoˆle me´ridien), et un mode ou` les anomalies sont
de meˆme signe sur toute l’Afrique sub-saharienne (Nicholson, 1980 ; Janicot, 1992 ;
Nicholson et Webster, 2007).
Historiquement, deux pistes principales ont e´te´ explore´es pour caracte´riser et
comprendre la variabilite´ interannuelle de la MAO, faisant suite les e´tudes pion-
nie`res de Charney (1975) et de Lamb (1978a) : les interactions surface-atmosphe`re
d’une part, et les te´le´connections avec les TSMs sous les tropiques d’autre part.
Bien que les interactions avec la surface jouent un roˆle important dans la variabilite´
de la MAO, le forc¸age oce´anique semble dominer (Giannini et al., 2005 ; Douville
et al., 2006).
1.3.1.1 Te´le´connections avec les tempe´ratures de surface des oce´ans tro-
picaux
Le roˆle des oce´ans dans la variabilite´ interannuelle et de´cennale de la MAO a e´te´
aborde´ a` la fois a` l’aide d’observations et de simulations atmosphe´riques, pilote´es
par les TSMs observe´es ou ide´alise´es, ou couple´es avec un mode`le oce´anique. L’in-
fluence des diffe´rents bassins a e´te´ e´tudie´e : l’oce´an Atlantique tropical (Janicot,
1992 ; Joly et Voldoire, 2010), l’oce´an Pacifique tropical (Janicot et al., 1996 ; Ro-
well, 2001 ; Joly et Voldoire, 2009), l’oce´an Indien (Bader et Latif, 2003), et la mer
Me´diterrane´e (Rowell, 2003). Des e´tudes ont aussi regarde´ de manie`re plus globale,
le roˆle des oce´ans sur les pre´cipitations de la MAO (Folland et al., 1986 ; Rowell
et al., 1995 ; Fontaine et Janicot, 1996 ; Joly et al., 2007). On notera, par ailleurs,
que des e´tudes sur la variabilite´ multi-de´cennale de la MAO (associe´e notamment
a` la se´cheresse persistante a` partir des anne´es 70) ont montre´ l’importance du re´-
chauffement des oce´ans de l’he´misphe`re sud et du refroidissement relatif des oce´ans
de l’he´misphe`re nord (Fig. 1.21 – Joly et al., 2007 ; Folland et al., 1986).
L’oce´an Atlantique tropical : le Golfe de Guine´e
L’Atlantique tropical a e´te´ vu tre`s toˆt comme un des e´le´ments principaux de la
MAO. Lamb (1978a, b) a e´te´ parmi les premiers a` montrer, a` partir d’observations,
que les anomalies pluviome´triques sur le Sahel e´taient associe´es aux variations de
TSMs dans l’Atlantique tropical. De nombreuses e´tudes nume´riques sont venues
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Figure 1.21 – Mode de covariabilite´ entre les pre´cipitations sur l’Afrique de l’Ouest et les
TSMs globales observe´es (50◦S–50◦N). Les deux jeux de donne´es ont e´te´ filtre´es de manie`re
a` ne conserver que les pe´riodes supe´rieures a` 10 ans, et le mode a e´te´ obtenu en re´alisant
une analyse en maximum de covariance entre les deux champs. Ce mode explique 74% de la
covariance filtre´e entre les deux champs. Les couleurs repre´sentent les corre´lations croise´es
entre l’un des champs et la composante principale de l’autre champ, et caracte´risent la
pre´dictibilite´ d’un champ connaissant l’autre. D’apre`s Joly et al. (2007).
confirmer cette relation (e.g., Zheng et al., 1999 ; Vizy et Cook, 2002 ; Peyrille´
et al., 2007 ; Losada et al., 2010). Janicot (1992) a raffine´ cette relation, reliant le
mode dipolaire a` des anomalies de TSMs dans le Golfe de Guine´e. Une anomalie
chaude dans le Golfe de Guine´e peut conduire a` une anomalie de convergence
du flux d’humidite´ au sud de 10◦N, le long de la coˆte, et a` une augmentation
(diminution) du contenu en vapeur d’eau dans le flux de mousson au sud (nord)
de 10◦N. Ce sce´nario correspond a` une localisation sud de la ZCIT et des cellules
de Hadley. Une anomalie froide conduirait a` l’effet oppose´ sur les pre´cipitations en
Afrique de l’Ouest, mais avec une re´ponse plus faible, sans doute relie´e a` des non-
line´arite´s du syste`me (Losada et al., 2010). Le gradient de TSM a` travers l’e´quateur
apparaˆıt aussi comme un facteur cle´ dans le positionnement de la ZCIT (Lamb,
1978a ; Ward, 1998), pilotant en partie le gradient de pression entre le Sahara et
l’oce´an (Grodsky et al., 2003 ; Okumura et Xie, 2004).
L’oce´an Pacifique tropical : le roˆle d’ENSO
L’ENSO14 est connu pour eˆtre la principale source de variabilite´ interannuelle dans
les tropiques, et influence donc la distribution des pre´cipitations sur l’ensemble des
re´gions tropicales, en particulier sur l’Afrique de l’Ouest. Le lien entre les TSMs du
Pacifique et les pluies sur le Sahel a cependant e´te´ assez longtemps controverse´, en
particulier a` cause d’une forte variabilite´ de´cennale et multi-de´cennale de la MAO,
et du fait que le signal ENSO n’est ge´ne´ralement pas le plus fort pendant l’e´te´. De
ce fait, un certain nombre d’e´tudes a commence´ par montrer qu’il n’y avait pas
de lien significatif entre ENSO et les pluies sur le Sahel (e.g., Stockenius, 1981 ;
Nicholson, 1986 ; Ropelewski et Halpert, 1987, 1989 ; Nicholson et Kim, 1997). Plus
tard, des e´tudes sont venues argumenter dans le sens d’un impact d’ENSO sur la
MAO a` l’e´chelle interannuelle, un e´ve`nement ENSO chaud e´tant associe´ a` un de´ficit
de pre´cipitation sur le Sahel (e.g., Hastenrath et al., 1987 ; Wolter, 1989 ; Ward,
1992). Rowell et al. (1995) ont montre´ que les TSMs sur le Pacifique e´quatorial
e´taient significativement corre´le´es aux pre´cipitations sur le Sahel, pour les e´chelles
interannuelles infe´rieures a` 11 ans. Janicot et al. (1996), puis Janicot et al. (2001),
ont mis en avant la non-stationnarite´ des corre´lations entre le signal ENSO et les
pre´cipitations sur le Sahel, plus fortes apre`s 1970 qu’avant (Fig. 1.22), re´sultant
d’une modulation de la te´le´connection par la variabilite´ plus lente de l’oce´an global.
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Figure 1.22 – Corre´lations entre un indice de pre´cipitations sur le Sahel pendant JAS et
les TSMs pour deux pe´riodes diffe´rentes : en haut, 1954–1973 ; en bas, 1970–1989. D’apre`s
Janicot et al. (2001).
La te´le´connection entre ENSO et le Sahel est associe´e a` la formation d’un di-
poˆle zonal dans la pression de surface, entre l’Atlantique tropical et le Pacifique est
tropical. Une anomalie chaude sur le Pacifique correspond a` une anomalie positive
de pression de surface sur l’Atlantique tropical, qui a pour effet de renforcer l’Har-
mattan sur le continent et les alize´s sur l’oce´an. La ZCIT se positionne alors plus
au sud (Janicot, 1997 ; Janicot et al., 1998, 2001). Rowell (2001) propose que la
te´le´connection pourrait re´sulter d’un forc¸age stationnaire par les ondes e´quatoriales
e´manant du Pacifique, vers l’est pour les ondes de Kelvin (Joly (2008) remarque
e´galement ce type de signal), vers l’ouest pour les ondes de Rossby e´quatoriales.
Ce forc¸age ge´ne`rerait une anomalie de subsidence a` grande e´chelle au-dessus de
l’Afrique, re´duisant alors la convection de la MAO. Le phasage des e´ve`nements
ENSO dans le cycle saisonnier et le temps de re´ponse de l’atmosphe`re semblent
aussi eˆtre des e´le´ments importants pour comprendre la te´le´connection. L’influence
d’ENSO est la plus notable sur le Sahel au cours du de´veloppement des e´ve`ne-
ments El Nin˜o, et dans une moindre mesure au cours de la phase de de´croissance
des e´ve`nements La Nin˜a (Joly et Voldoire, 2009)
La Mer Me´diterrane´e
Contrairement aux deux oce´ans pre´ce´dents, l’e´tude de la relation entre la mer
Me´diterrane´e et la MAO est plus re´cente (Fontaine et al., 2003 ; Raicich et al., 2003 ;
Rowell, 2003 ; Fontaine et al., 2010). Fontaine et al. (2003) montrent que les flux
d’humidite´ en provenance du nord du continent, en particulier en provenance de la
Me´diterrane´e, ne peuvent eˆtre ne´glige´s, bien que plus faibles que ceux lie´s au Golfe
de Guine´e. Raicich et al. (2003) ont montre´ que la pression de surface dans l’est du
bassin me´diterrane´en e´tait significativement corre´le´e aux pluies sur le Sahel (∼0.5).
Rowell (2003) confirme cette relation et montre dans un cadre de mode´lisation
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Figure 1.23 – A` gauche : corre´lations sur la pe´riode 1947–1996 entre le cumul de pluies
sur le Sahel pendant la pe´riode JAS (moyenne sur le domaine 11.25◦N–18.75◦N, 16.875◦O–
35.625◦E) et les TSMs moyenne´es aussi sur JAS. Les contours sont tous les 0.1, en trait
plein pour les valeurs positives et en trait tirete´ pour les valeurs ne´gatives. Un trait e´pais
marque la valeur ze´ro. Les hexagones correspondent a` une valeur significative a` 95%. A`
droite : se´ries temporelles de pluies moyenne´es sur le Sahel pendant la pe´riode JAS de 1947
a` 2001 (en noir), et de la TSM moyenne´e sur un domaine Me´diterrane´e pour 1947–1999
(en grise´). Les deux se´ries temporelles ont e´te´ normalise´es par leur e´cart-type calcule´ sur
1947–1996. D’apre`s Rowell (2003).
ide´alise´ qu’une anomalie chaude de TSM a` l’est de la Me´diterrane´e favorise une
anomalie positive de pre´cipitation sur le Sahel (Fig. 1.23). Il propose le me´canisme
suivant : une anomalie chaude de TSM sur la Me´diterrane´e accroˆıt l’e´vaporation et
le contenu en vapeur d’eau de la basse troposphe`re. La circulation moyenne advecte
ces anomalies d’humidite´ a` travers l’est du Sahara, augmentant alors la convergence
d’humidite´ sur le Sahel, et par conse´quent les pre´cipitations. Peyrille´ et al. (2007)
et Joly (2008) confirment ce type de relation. Quatre re´troactions positives peuvent
amplifier cet impact : (i) un flux d’humidite´ en provenance de l’Atlantique tropical
renforce´ graˆce a` une augmentation du chauffage convectif, (ii) une re´duction de
la divergence du flux d’humidite´ en sortie du JEA, (iii) un cycle hydrologique
renforce´ par l’e´vaporation des pre´cipitations, et (iv) une plus grande contribution
de la part des ondes d’est (Rowell, 2003). Fontaine et al. (2010) ont montre´, en
plus, que le bassin me´diterrane´en peut eˆtre, en fait, divise´ en deux parties, avec des
effets sur la mousson diffe´rents : la Me´diterrane´e ouest co-varie avec la convection
dans le Golfe de Guine´e, alors que l’Est de la Me´diterrane´e pourrait eˆtre interpre´te´
comme forc¸age thermique de la pluie sur le Sahel. Ils montrent e´galement qu’une
anomalie chaude a` l’Est conduit a` une migration vers le nord de la MAO, avec un
renforcement du flux de mousson et un affaiblissement de l’Harmattan.
1.3.1.2 Roˆle des surfaces continentales et de la ve´ge´tation
Le roˆle des surfaces continentales dans la MAO a e´te´ rapidement mis en e´vidence,
notamment avec les travaux pionniers de Charney (1975) et de Charney et al.
(1977), montrant la re´troaction ne´gative entre l’albe´do de surface et les pluies sur
le Sahel. Une augmentation de l’albe´do, par de´sertification par exemple, entraˆıne
une baisse nette de l’e´nergie rec¸ue par la colonne atmosphe´rique par rapport a` son
environnement. Le gradient horizontal de tempe´rature re´sultant induit alors une
circulation qui importe de la chaleur par subsidence et compression adiabatique,
permettant de maintenir l’e´quilibre thermique de la colonne. Les pre´cipitations sont
inhibe´es, la ZCIT migre plus au sud, la surface s’asse`che encore plus, et l’abedo
continue d’augmenter. Ce type de me´canisme pourrait ainsi expliquer les anne´es
de se´cheresse depuis 1970, ou en tout cas avoir contribue´ a` amplifier ce signal.
L’eau contenue dans le sol est apparue re´cemment comme un parame`tre im-
1.3. La variabilite´ de la MAO 33
Figure 1.24 – Anomalies annuelles de pre´cipitations (barres verticales) sur le Sahel (13◦N–
20◦N, 15◦O–20◦E) de 1950 a` 1998. (A) Observations compile´es par M. Hulme. (B) Mode`le
avec une hydrologie de surface non-interactive (i.e. humidite´ du sol fixe) et une ve´ge´tation
non-interactive. Seule l’influence des TSMs est prise en compte (AO). La ligne grise´e est un
moyenne glissante sur 9 ans des anomalies. (C) Mode`le avec une humidite´ du sol interactive
mais toujours sans ve´ge´tation interactive (AOL). (D) Mode`le avec humidite´ du sol et
ve´ge´tation interactives (AOLV). Les lignes avec les disques/cercles grise´s repre´sentent (A)
les anomalies normalise´es d’indice de ve´ge´tation (NDVI – Normalized Difference Vegetation
Index ), (C) les anomalies d’humidite´ du sol simule´es par le mode`le, et (D) les anomalies de
LAI (Leaf Area Index ) simule´es par le mode`les. Les e´chelles de ces courbes sont indique´es
a` droite. Toutes les anomalies sont relatives a` la moyenne sur 1950–1998, sauf pour celles
du NDVI qui sont relatives a` 1981–1998. D’apre`s Zeng et al. (1999).
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portant dans le syste`me mousson. A` partir d’une approche multi-mode`les, Koster
et al. (2004) montrent, en effet, que l’Afrique de l’Ouest est une des re´gions ou` le
couplage sol-atmosphe`re est le plus fort. Les surfaces continentales, via l’humidite´
du sol, peuvent jouer un roˆle de me´moire entre deux anne´es successives : Philippon
et Fontaine (2002) et Fontaine et al. (2007) trouvent une corre´lation positive et
significative de 0.61 entre les pluies sur le Sahel, en e´te´, et les pluies sur la re´gion
guine´enne, entre septembre et octobre de l’anne´e pre´ce´dente. Ils notent e´galement
qu’une saison humide sur le Sahel est pre´ce´de´e par des sols anormalement humides
pendant l’hiver sur le Sahel Est. La me´moire interannuelle des sols peut modifier le
contenu en e´nergie statique humide de la couche limite, mais cette me´moire est pro-
bablement tre`s faible, e´tant donne´ que sur le Sahel, le compteur d’humidite´ dans
le sol est quasiment remis a` ze´ro a` chaque saison se`che... Douville et al. (2006)
sugge`rent en effet que cette relation entre pluies sahe´liennes et pluies guine´ennes
de l’anne´e pre´ce´dente pourrait eˆtre un artefact de l’influence conjugue´e des TSMs
du Golfe de Guine´e et de l’oce´an Pacifique sur l’Afrique de l’Ouest.
En revanche, la me´moire pourrait s’ope´rer a` une e´chelle plus lente (supe´rieure
a` 10 ans) via le couvert ve´ge´tal, comme le sugge`rent Zeng et al. (1999), avec des
effets sur l’albe´do qui pourraient supporter les arguments de Charney (1975). A`
l’aide d’un mode`le simplifie´ couplant l’oce´an, l’atmosphe`re et la surface, Zeng et al.
(1999) montrent en effet que le forc¸age oce´anique, seul, ne permet pas de reproduire
la variabilite´ de´cennale observe´e (Fig. 1.24). Il apparaˆıt ne´cessaire de conside´rer les
effets lie´s a` l’humidite´ des sols et au couplage avec la ve´ge´tation.
A` une e´chelle multi-de´cennale, Wang et Eltahir (2000) montrent qu’une pertur-
bation du couvert ve´ge´tal, notamment dans la re´gion guine´enne, modifie l’e´quilibre
climatique de la mousson, notamment son intensite´ et sa position. Kiang et Eltahir
(1999) illustrent, a` partir d’un mode`le ide´alise´ unidimensionnel de la MAO, que
l’e´volution de la ve´ge´tation sur la coˆte guine´enne posse`de deux e´quilibres, foreˆt et
prairie, fortement de´pendants de la pe´ne´tration des vents chauds et secs du nord.
1.3.2 Le cycle saisonnier de la MAO
1.3.2.1 Les pre´cipitations
Le cycle saisonnier est sans doute l’e´le´ment le plus important pour les populations
locales. Il se caracte´rise en effet par l’alternance entre une saison se`che et une saison
humide qui apporte l’essentiel des pre´cipitations ne´cessaires aux besoins en eau du
Sahel. Au premier ordre, c’est l’e´volution du forc¸age radiatif solaire qui pilote la
migration nord-sud de la ZCIT. On observe une premie`re saison des pluies sur la
coˆte guine´enne d’avril a` juin, avec une ZCIT centre´e vers 5◦N (Fig. 1.25.b). A` la
fin du mois de juin, la ZCIT se de´place vers 10◦N sur le Sahel, alors que les pluies
sur la re´gion guine´enne s’affaiblissent jusqu’au mois de septembre (Fig. 1.25.c).
Le de´placement de la ZCIT de 5◦N a` 10◦N, courant juin, s’effectue de manie`re
rapide (Sultan et Janicot, 2000, 2003 ; Le Barbe´ et al., 2002) par rapport aux
e´chelles saisonnie`res (i.e. en une dizaine de jours). Cette transition brusque entre
un re´gime guine´en et un re´gime sahe´lien est appele´e « saut de mousson » (onset).
C’est un e´ve`nement intrasaisonnier qui marque une rupture dans le cycle saisonnier
entre deux e´tats d’e´quilibre de la ZCIT. Nous aborderons plus en de´tail dans la
section 1.3.2.5 la nature de l’onset, ses de´finitions et les me´canismes propose´s pour
l’expliquer. En revanche, le retrait de la mousson pendant le mois de septembre est


































































Figure 1.25 – Cycle saisonnier climatologique des pre´cipitations GPCP (couleurs – en
mm jour−1) pour la pe´riode 1997–2006 et du vent a` 925 hPa (vecteurs – en m s−1) issu de
la re´analyse NCEP2 pour la pe´riode 1979–2007 : (a) JFM, (b) AMJ, (c) JAS, et (d) OND.
plus graduel et correspond a` une nouvelle saison pluvieuse sur la coˆte guine´enne
(Fig. 1.25.d).
1.3.2.2 Le Golfe de Guine´e
Comme mentionne´ dans la section 1.2.3.2, l’oce´an Atlantique tropical connaˆıt un
fort cycle saisonnier, avec la formation de la LEF a` la fin du printemps. Les TSMs
de´croissent pendant l’e´te´ sur tout le bassin e´quatorial, le refroidissement e´tant le
plus intense a` l’est de 20◦O. Les TSMs passent de 27–29◦C en avril-mai a` 22◦C en
juillet-aouˆt (Fig. 1.26). La variabilite´ saisonnie`re est la plus grande pre`s des coˆtes
se´ne´galaises et angolaises, ou` l’on observe des remonte´es d’eau froide (upwelling)
intenses.
Jusqu’a` re´cemment, la LEF a le plus souvent e´te´ vue comme une re´ponse passive
de l’oce´an tropical a` l’intensification des alize´s pendant l’e´te´, qui renforce le me´lange
vertical dans les couches supe´rieures de l’oce´an, ainsi que les flux de chaleur latente
a` la surface (Mitchell et Wallace, 1992 ; Okumura et Xie, 2004 ; Hagos et Cook,
2008). La LEF peut cependant re´troagir sur l’atmosphe`re via les gradients de TSM
qu’elle ge´ne`re. Caniaux et al. (2010) proposent, en fait, que la formation de la
LEF de mars a` mi-juin soit une re´ponse au forc¸age atmosphe´rique, conse´cutive
a` l’intensification des alize´s de sud-est de l’he´misphe`re sud, et mettant en jeu un
me´canisme de type pompage d’Ekman. Ce type de me´canisme est cohe´rent avec
les e´tudes ante´rieures de Philander et al. (1996) et Li et Philander (1997). Au
contraire, durant la saison de mousson de mi-juin a` septembre, la LEF re´troagit
sur les vents de surface, notamment via les gradients trans-e´quatoriaux de TSM et
de flux de chaleur latente. La LEF favoriserait l’acce´le´ration des vents de mousson,
poussant alors plus au nord la ZCIT (Caniaux et al., 2010).
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Figure 1.26 – Distributions climatologiques des pre´cipitations (gris clair > 2 mm jour−1,
gris fonce´ > 6 mm jour−1), des TSMs (contours en ◦C) et du vent de surface (vecteurs en
m s−1) pour mars-avril (en haut) et juillet-aouˆt (en bas). Les pre´cipitations sont issues du
produit CMAP15, et les donne´es de TSM et de vent des donne´es COADS16. D’apre`s Xie
et Carton (2004).
1.3.2.3 La de´pression thermique saharienne
La figure 1.27 montre l’e´volution saisonnie`re entre janvier et de´cembre de la de´-
pression thermique telle que de´finie par Lavaysse et al. (2009, – section 1.2.3.3). En
janvier et fe´vrier, le WAHL se positionne a` l’est de la Re´publique Centrafricaine,
au sud du Darfour. On observe aussi une re´gion e´tendue zonalement vers 10◦N ou`
la fre´quence d’occurrence du WAHL est e´leve´e. De mars a` mai, on assiste a` une
migration progressive vers le nord de la re´gion de forte occurrence du WAHL, sui-
vant le maximum de forc¸age radiatif solaire. Le noyau du WAHL se de´place aussi
progressivement vers l’ouest. Au mois de juin, le WAHL se place au sud-ouest du
Hoggar, avant de se stationariser, en juillet et en aouˆt, entre l’Atlas et le Hoggar,
vers 22◦N–2◦O. Cette position est similaire a` celle trouve´e par Ramel et al. (2006).
A` partir de septembre, le WAHL retourne progressivement vers sa position d’hi-
ver, au-dessus de l’Afrique centrale. Pendant cette migration nord-sud, le FIT suit
approximativement le flanc sud du WAHL.
15CPC (Climate Prediction Center) Merged Analysis of Precipitation, Xie et Arkin (1996).
16Comprehensive Ocean-Atmospheric Data Set, Woodruff et al. (1987).
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Figure 1.27 – Fre´quence moyenne d’occurrence mois par mois de la de´pression thermique
en couleur, et moyennes mensuelles du vent a` 925 hPa (vecteurs, m s−1). Le contour bleu
indique la valeur 8.10−6 s−1 de la convergence horizontale. Le contour noir correspond a`
la position du minimum de la hauteur du ge´opotentiel a` 925 hPa entre l’e´quateur et 28◦N
(position du FIT). Enfin, le contour gris indique les reliefs de´passant le niveau 925 hPa.
D’apre`s Lavaysse et al. (2009).
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1.3.2.4 La circulation atmosphe´rique
L’e´volution de la circulation atmosphe´rique sur l’Afrique de l’Ouest entre 10◦O
et 10◦E est illustre´e sur la figure 1.28. En hiver, un flux de sud-ouest type flux
de mousson existe, mais ne pe´ne`tre quasiment pas sur le continent. Le JEA se
positionne au niveau de la coˆte, a` la latitude du maximum de baroclinie. Le JET,
lui, se trouve au sud de l’e´quateur et reste tre`s faible (∼-6 m s−1). On notera que
le JOST, situe´ vers 25◦N, est, a` cette saison, tre`s intense (∼40 m s−1).
Au printemps, le FIT commence sa migration vers le nord a` la vitesse rela-
tivement lente de ∼8.8 km jour−1 (Le´le´ et Lamb, 2010). Le flux de mousson se
renforce, pe´ne´tre sur le continent, et passe de 5◦N en avril a` 15◦N en juin (Nichol-
son et Grist, 2003). Ceci traduit l’augmentation du gradient de tempe´rature et de
pression entre le continent et le Golfe de Guine´e. Les diffe´rents jets (JEA, JET et
JOST) migrent aussi vers le nord. Le JEA gagne en intensite´, tandis que le JOST
commence a` s’affaiblir. Le JET conserve a` peu pre`s son intensite´ de l’hiver. Cette
pe´riode correspond au re´gime de pre´-onset, pendant lequel la ZCIT se trouve sur
la coˆte guine´enne.
Pendant l’e´te´, on retrouve les e´le´ments principaux que nous avons de´crits au-
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Figure 1.28 – Cycle saisonnier climatologique du vent me´ridien (couleurs – en m s−1) et
du vent zonal (un contour tous les 2 m s−1, le contour ze´ro e´tant en trait e´pais, les valeurs
positives en trait plein et ne´gatives en tirete´), moyenne´s sur le transect 10◦O–10◦E. La
climatologie a e´te´ re´alise´e a` partir de la re´analyse NCEP2 pour la pe´riode 1979–2007. (a)
JFM, (b) AMJ, (c) JAS, et (d) OND.
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plus nord vers le de´but du mois d’aouˆt (Le´le´ et Lamb, 2010). Le flux de mousson
atteint alors 20◦N. Le JEA se situe vers 15◦N et devient un peu plus faible que
pendant la pe´riode de pre´-onset, vraisemblablement sous l’action des ondes d’est.
Au contraire, le JET se renforce, e´tant donne´ que les moussons indienne et afri-
caine battent leur plein. A` partir de septembre, on observe un retrait progressif
vers le sud des diffe´rentes structures de la MAO. La migration vers le sud du FIT
est notablement plus rapide que sa monte´e pendant le printemps et l’e´te´ (∼15.5
km jour−1 – Le´le´ et Lamb, 2010).
1.3.2.5 Onset de la mousson : de´finitions et me´canismes
Comme nous l’avons vu dans la section 1.3.2.1, la migration de la ZCIT vers le
nord ne s’effectue pas de manie`re continue, mais il existe un « saut de mousson »
(ou onset), traduisant un de´placement de la ZCIT rapide par rapport aux e´chelles
du cycle saisonnier, i.e. en une dizaine de jours (Fig. 1.29 – Sultan et Janicot,
2000, 2003 ; Le Barbe´ et al., 2002). Ce saut traduit des effets non-line´aires dans
la mise en place de la MAO sur le continent. C’est un e´le´ment important pour
les populations locales, car il est le signal du de´but des pluies « utiles » pour
les agriculteurs (Ati et al., 2002). C’est e´galement un e´ve`nement intrasaisonnier
de premie`re importance, que nous tenterons, dans le chapitre 5, de relier a` la
variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne. En vue de cette
e´tude, nous donnons ici un synthe`se relativement pre´cise de ce « saut de mousson »,
de ses de´finitions, et des me´canismes qui peuvent l’expliquer.
A` ce jour, plusieurs e´tudes ont propose´ des de´finitions plus ou moins objectives
de cet onset :
• Sultan et Janicot (2000, 2003) de´terminent, a` l’aide d’une analyse en com-
posantes principales, les deux positions d’e´quilibre de la ZCIT dans la bande
10◦O–10◦E, l’une e´tant vers 5◦N, l’autre vers 10◦N. Le saut de mousson tra-
duit alors la transition entre ces deux e´quilibres et est de´fini comme la date
a` partir de laquelle il y a simultane´ment une diminution des pre´cipitations a`
5◦N et une acce´le´ration de l’augmentation des pre´cipitations a` 10◦N, c’est-a`-
dire une augmentation de la pente positive de la courbe des pre´cipitations.
Figure 1.29 – (a) Diagramme temps-latitude du 1er mars au 30 novembre 1978 des
pre´cipitations (mm jour−1, moyenne´es sur la bande 10◦O–10◦E, et filtre´es pour enlever
la variabilite´ infe´rieure a` 10 jours. Les valeurs plus grandes que 5 mm jour−1 sont en
couleurs. La date d’onset est indique´e par un trait vertical (17 juin). (c) idem (a) mais
pour le composite par rapport a` l’onset (dates de Sultan et Janicot, 2003) des pre´cipitations
moyenne´es sur 10◦O–10◦E. Le composite a e´te´ re´alise´ sur la pe´riode 1968–1990. D’apre`s
Sultan et Janicot (2003).
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Comme il peut y avoir une incertitude de quelques jours entre ces deux mo-
ments, une augmentation de la pente positive des pre´cipitations a` 15◦N est
e´galement recherche´e. Pour les anne´es 1983 et 1984, qui ont e´te´ particulie`re-
ment se`ches, la latitude 7.5◦N a e´te´ pre´fe´re´e a` celle de 10◦N. Utilisant cette
me´thode entre 1968 et 1990 avec les donne´es de pre´cipitations compile´es par
l’IRD17, l’ASECNA18 et le CIEH19, Sultan et Janicot (2003) trouvent une
date moyenne d’onset vers le 24 juin, avec un e´cart-type de 8.0 jours. Ils ont
e´tendu leur de´finition de l’onset jusqu’aux anne´es re´centes en utilisant les
donne´es d’OLR d’une manie`re e´quivalente. Les statistiques des onsets sont
tre`s similaires.
• Fontaine et Louvet (2006) proposent une de´finition un peu diffe´rente : deux
indices de pre´cipitations sont de´finis, l’un e´tant la moyenne sur le domaine
0◦–7.5◦N, 10◦O–10◦E, l’autre la moyenne sur 7.5◦N–20◦N, 10◦O–10◦E. Ces
indices sont normalise´s et filtre´s pour enlever la variabilite´ infe´rieure a` 15
jours. L’indice d’onset de la MAO (WAMOI20) est de´fini comme la diffe´rence
entre l’indice nord et l’indice sud. La date d’onset est alors la date a` partir de
laquelle le WAMOI devient positif et le reste pour au moins 20 jours successifs.
Utilisant les donne´es de pre´cipitations pentadaires de CMAP (Xie et Arkin,
1997) ou celles de GPCP (Adler et al., 2003 ; Xie et al., 2003), elles aussi
pentadaires, ils trouvent une date d’onset moyenne un peu plus tardive, vers
la pentade englobant le 28–29 juin, avec un e´cart-type d’environ 1.7 pentades
(8.5 jours). Ceci est donc tre`s cohe´rent avec les re´sultats de Sultan et Janicot
(2003).
• Fontaine et al. (2008) proposent une me´thode base´e sur les occurrences d’OLR
infe´rieure a` 180 W m−2, de telles valeurs marquant l’occurrence de convection
profonde. La date d’onset marque alors le passage persistant de la zone de
maxima d’occurrence de 5◦N a` 10◦N. Cette me´thode donne des re´sultats tre`s
comparables a` celle de Fontaine et Louvet (2006).
• Un certain nombre d’autres de´finitions ge´ne´ralement plus locales et tradi-
tionnelles ont e´te´ propose´es et sont re´sume´es dans Ati et al. (2002). Elles
sont souvent relie´es aux premie`res pluies qui fournissent suffisamment d’eau
dans le sol pour les cultures et qui ne sont pas suivies par des pe´riodes de se´-
cheresse prolonge´e. Ces de´finitions ont cependant le de´savantage d’eˆtre semi-
empiriques, peu robustes, fortement influence´es par les conditions locales, et
de donner une forte dispersion de la date d’onset selon la me´thode utilise´e.
Actuellement, plusieurs me´canismes ont e´te´ avance´s pour tenter d’expliquer la
dynamique de l’onset de la MAO, sans qu’aucun n’y parvienne totalement. Nous
allons rapidement les passer en revue.
Une instabilite´ inertielle de l’atmosphe`re
L’Afrique de l’Ouest est marque´e par l’existence d’un fort gradient de pression
trans-e´quatorial pre`s de la surface, associe´ a` une circulation divergente de l’he´-
misphe`re d’hiver vers l’he´misphe`re d’e´te´. L’isoligne ze´ro du tourbillon absolu se
17Institut de Recherche pour le De´veloppement.
18Agence pour la SECurite´ de la Navigation ae´rienne en Afrique et a` Madagascar.
19Comite´ Inter-africain d’E´tudes Hydrauliques.
20West African Monsoon Onset Index.
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Figure 1.30 – A` gauche : distribution du tourbillon absolu (η = ζ + f en 10−5 s−1) a` 925
hPa pendant le mois de juillet 1992. Le trait gras indique l’isoligne ze´ro du tourbillon absolu
(η = 0), et les valeurs ne´gatives sont indique´es par les points. A` droite : Sche´ma conceptuel
montrant les circulations attendues, dans le plan latitude-pression, dans une re´gion avec de
l’instabilite´ inertielle pre`s de l’e´quateur. Dans une atmosphe`re conditionnellement instable,
une circulation lie´e a` de la convection profonde peut avoir lieu. Le trait en gras indique
l’isoligne ze´ro du tourbillon absolu (η = 0), avec des valeurs ne´gatives (positives) a` droite
(gauche) de cet isoligne. D’apre`s Tomas et Webster (1997).
situe alors entre 5◦N et 10◦N (Fig. 1.30), re´sultant de l’advection me´ridienne de
tourbillon absolu d’un he´misphe`re a` l’autre. Il existe aussi une re´gion de tourbillon
absolu anticyclonique dans l’he´misphe`re nord, ce qui est un crite`re d’instabilite´
inertielle (Tomas et Webster, 1997). Afin de stabiliser l’atmosphe`re, un doublet
divergence–convergence se met en place a` travers l’isoligne ze´ro du tourbillon ab-
solu, ge´ne´rant localement du tourbillon cyclonique afin de contrebalancer l’advec-
tion de tourbillon anticyclonique. La convergence locale requiert, par conservation
de la masse, un mouvement ascendant et favorise donc la convection dans un en-
vironnement conditionnellement instable. La convection re´troagit (i) positivement
en accentuant le gradient de pression trans-e´quatorial et l’advection de tourbillon
entre les deux he´misphe`res et (ii) ne´gativement en augmentant la convergence dans
les basses couches. La distribution verticale de chauffage agit alors de manie`re a`
re´duire l’instabilite´, en ge´ne´rant du tourbillon absolu de signe oppose´.
A` l’aide de bilans dans un mode`le de climat, Hagos et Cook (2007) appliquent
ce type de me´canisme dans le cadre de l’onset de la MAO, proposant la succession
des e´ve`nements suivants :
1. Avant l’onset, du fait de la distribution d’albe´do et d’humidite´ de surface,
un maximum de flux de chaleur sensible persiste sur le Sahel, pilotant une
circulation me´ridienne peu profonde dans la basse et moyenne troposphe`re
(similaire a` celle de la de´pression thermique de la section 1.2.3.3). Cette
circulation est associe´e a` de la convergence d’humidite´ dans les basses couches
sur le Sahel. Cette humidite´ est exporte´e vers la moyenne troposphe`re ou` elle
diverge.
2. Pendant les mois de mai-juin, l’advection d’humidite´ dans la couche limite
parvient a` devenir plus importante que la composante divergente en moyenne
troposphe`re, induisant alors une augmentation de l’humidite´ dans la couche
limite, mais aussi de la condensation dans la moyenne troposphe`re. Cette
condensation re´chauffe la moyenne troposphe`re sur le continent, tandis que
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l’e´vaporation des pre´cipitations refroidit la moyenne troposphe`re le long de
la coˆte.
3. Le gradient de pression ainsi ge´ne´re´ est favorable a` de l’instabilite´ inertielle qui
permet le de´placement rapide de la zone de convergence maximale de la coˆte a`
l’inte´rieur du continent. Ceci introduit une convergence nette d’humidite´, un
flux d’humidite´ vers le haut et de la condensation dans les couches supe´rieures
de la troposphe`re. Finalement, les pre´cipitations augmentent a` l’inte´rieur du
continent
4. Du fait du de´placement de la zone de convergence sur le continent, et de l’ap-
parition d’une subsidence au-dessus de la coˆte´ guine´enne, les pre´cipitations
diminuent progressivement dans cette re´gion. La formation de cette subsi-
dence est probablement relie´e au renforcement de la de´pression thermique
saharienne et de la circulation me´ridienne associe´e (Zhang et al., 2006).
L’e´volution des TSMs
Nous avons vu dans la section 1.2.3.2 que les eaux de surface de l’Atlantique,
particulie`rement dans le Golfe de Guine´e se refroidissent au cours des mois de mai
et juin. Les pre´cipitations en avril, mai et juin, le long de la coˆte, seraient dues
a` la pre´sence de TSMs chaudes, tandis que leur disparition aurait pour origine la
formation de la LEF, dans le Golfe de Guine´e (Gu et Adler, 2004). L’apparition des
pluies le long de 10◦N, et leur disparition fin juin, le long de la coˆte, seraient meˆme
deux e´ve`nements inde´pendants selon Gu et Adler (2004). A` l’aide d’un mode`le,
Okumura et Xie (2004) proposent, en revanche, que l’onset serait, en fait, une
interaction entre la MAO et la LEF, la circulation de mousson acce´le´rant a` la
fois le refroidissement des TSMs par les alize´s, et l’upwelling qu’ils induisent dans
l’oce´an. Re´cemment, Caniaux et al. (2010) ont confirme´ une forte corre´lation entre
l’onset de la MAO et celui de la LEF (base´ sur l’intensite´ maximale du gradient
de TSM entre 4◦S et 4◦N), avec un de´phasage de une a` plusieurs semaines, selon
le choix du seuil sur le gradient de TSM. Ce retard de l’onset de la MAO vis-a`-vis
de celui de la LEF traduirait le temps de re´ponse de l’atmosphe`re a` la formation
de la LEF.
La de´pression thermique interagissant avec l’orographie
Sultan et Janicot (2003) sugge`rent que l’onset est, en fait, le re´sultat d’interac-
tions complexes entre la convection dans la ZCIT, la dynamique du JEA, et les
circulations associe´es avec l’orographie. Les massifs du Hoggar et du Tibesti exer-
ceraient un controˆle significatif sur la circulation atmosphe´rique et la convection
dans la ZCIT. Pendant la pe´riode de pre´-onset, la dynamique de la de´pression ther-
mique domine la re´gion continentale. Quelques syste`mes convectifs isole´s peuvent
apparaˆıtre, e´tendant la ZCIT sur le continent. Dix jours avant l’onset, le heat low
s’intensifie via une interaction entre les vents de nord et l’orographie. Drobinski
et al. (2005) montrent, en effet, a` l’aide d’un mode`le line´aire, que la pre´sence de
l’orographie ge´ne`re une baisse dynamique de la pression au moment de l’onset, ren-
forc¸ant alors la de´pression. En meˆme temps, la circulation me´ridienne peu profonde
associe´e au heat low se renforce, induisant un renforcement de l’advection d’air sec
en moyenne troposphe`re au sud du FIT (Fig. 1.31). La convection s’affaiblit alors
temporairement, augmentant le chauffage des basses couches par le rayonnement
solaire. En re´ponse a` ce heat low renforce´, le flux de mousson s’intensifie, de meˆme
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Figure 1.31 – Coupes composites latitude-pression de la circulation atmosphe´rique au
moment de l’onset : circulation me´ridienne et verticale en lignes de courants, vent zonal
en contours (m s−1) et vitesse verticale en couleurs (100 Pa s−1). Les donne´es sont issues
de la re´analyse NCEP/NCAR pour la pe´riode 1968–1990 et ont e´te´ filtre´es a` l’aide d’un
filtre passe-bas a` 10 jours. (a) pour t0-10 ; (b) pour t0 ; (c) pour t0+20. D’apre`s Sultan et
Janicot (2003).
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Figure 1.32 – Diagrammes temps-latitude du flux solaire incident a` la surface (a` gauche –
en W m−2), du flux solaire absorbe´ par la surface (au milieu – W m−2), et de la tempe´rature
de surface (a` droite – en K). Ces champs sont ceux simule´s par un mode`le re´gional pour
l’anne´e 1992. Ils ont e´te´ filtre´s pour enlever la variabilite´ infe´rieure a` 10 jours. D’apre`s
Ramel et al. (2006).
que le JEA et le cisaillement vertical de vent. L’instabilite´ de l’atmosphe`re s’en
trouve alors augmente´e. La libe´ration de cette instabilite´ potentielle se traduit par
le saut de la ZCIT vers 10◦N.
Ramel et al. (2006) ont comple´te´ cette vision de l’onset, proposant un me´ca-
nisme thermique pour expliquer le de´placement et le renforcement de la de´pression
thermique. A l’aide d’un mode`le re´gional, ils montrent que, bien que l’e´volution
du rayonnement incident a` la surface suive la course re´gulie`re du soleil (avec un
maximum fin juin vers 25◦N), le rayonnement absorbe´ par la surface pre´sente deux
maxima, l’un en mai vers 14◦N, l’autre vers 25◦N a` partir de juillet (Fig. 1.32). La
distribution de l’albe´do joue un roˆle essentiel dans l’existence de ces deux maxima.
La tempe´rature de la surface continentale, en re´ponse a` cette e´nergie solaire ab-
sorbe´e, controˆlerait alors le de´placement et le renforcement du heat low. Un retard
existe cependant entre la monte´e vers le nord du maximum de tempe´rature et la
course du soleil (Fig. 1.32). Ramel et al. (2006) expliquent que ce retard pourrait
eˆtre duˆ a` une forte entre´e d’air frais et humide oce´anique au nord-ouest du conti-
nent, inhibant le renforcement du heat low pendant le mois de juin. Ce ne serait
alors qu’en juillet, que la subsidence associe´e au heat low et a` la cellule de Hadley
locale permettrait d’augmenter les ge´opotentiels au nord du Hoggar, et en conse´-
quence d’intensifier l’Harmattan. L’augmentation de l’advection d’air chaud et sec
sur l’ouest du Sahara serait alors possible, contrebalanc¸ant l’entre´e maritime au
nord-ouest.
Re´cemment, Lavaysse et al. (2009) ont confirme´ que les dates d’onset de la
MAO e´taient fortement corre´le´es avec les dates d’onset de la de´pression thermique,
de´finies comme le moment ou` le heat low s’installe dans sa position estivale.
1.3.3 Le cycle diurne de la mousson
Avec le cycle saisonnier, le cycle diurne est un mode fondamental de la variabilite´
du climat global. Il est associe´ aux fortes variations du forc¸age solaire au cours de la
journe´e, dont l’amplitude est de plus de 1300 W m−2 au sommet de l’atmosphe`re.
Le cycle diurne se traduit, sous les tropiques, par des effets importants sur la
convection et les pre´cipitations, diffe´rents selon que l’on se trouve sur oce´an ou
continent. Il est aussi primordial dans la dynamique des basses couches de la MAO,
en particulier dans celle de la de´pression thermique.
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Figure 1.33 – Phase de l’harmonique diurne des pre´cipitations estime´es a` partir des
tempe´ratures de brillance CLAUS (Cloud Archive User Service). La phase est celle de la
saison JJA et est donne´e comme l’heure locale ou` l’harmonique est maximal. D’apre`s Yang
et Slingo (2001).
Figure 1.34 – Cycles diurnes composites des pre´cipitations (mm h−1) obtenus pour l’an-
ne´e 2006 apre`s l’onset de la MAO a` partir de pluviome`tres (orange) et des jeux de donne´es
suivants, me´langeant observations in situ et satellites : EPSAT (noir), GSMAP (rouge) et
TMPA (bleu). Les barres verticales indiquent une mesure d’incertitude sur le composite.
En haut, composite pour Niamey (Niger), au milieu, pour Oueme´ (Be´nin) et en bas pour
Dakar (Se´ne´gal). D’apre`s Roca et al. (2010), a` qui l’on re´fe`re pour plus d’information sur
les jeux de donne´es.
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1.3.3.1 La convection et les pre´cipitations
Contrairement a` la convection oce´anique qui atteint son maximum ge´ne´ralement
toˆt le matin, la convection continentale est la plus intense en fin d’apre`s-midi,
de´but de soire´e, voire meˆme dans la nuit (Fig 1.33 – Yang et Slingo, 2001 ; Dai
et Trenberth, 2004). Sur l’Afrique, comme nous l’avons vu en section 1.2.3.1, les
pre´cipitations sont essentiellement pilote´es par les SCMs. Ces derniers sont assez
souvent de´clenche´s sur les reliefs, peu de temps apre`s le maximum de chauffage
solaire (Rowell et Milford, 1993 ; Hodges et Thorncroft, 1997). Typiquement, les
cellules convectives se de´clenchent en milieu et fin d’apre`s-midi, puis s’organisent en
SCMs qui atteignent leur phase mature a` partir 17h-18h00 LT21. Ils se propagent
ensuite vers l’ouest, plus ou moins loin selon leur dure´e de vie. De ce fait, la phase du
cycle diurne en un point est fortement influence´e par la dure´e que de tels syste`mes
mettent a` parcourir la distance entre ce point et leur lieu de de´clenchement, i.e.
les reliefs proches. C’est ainsi que McGarry et Reed (1978) expliquent l’origine du
maximum de pre´cipitation qu’ils observent vers minuit, sur l’Afrique de l’Ouest,
pendant GATE.
On pourra noter qu’un nombre important de syste`mes convectifs peuvent se
de´clencher en lien avec les he´te´roge´ne´ite´s de surface, notamment au niveau des gra-
dients d’humidite´ du sol (Taylor et Ellis, 2006 ; Gounou, 2010). Les SCMs laissent
une trace humide a` la surface qui peut persister plusieurs jours. Ces anomalies
d’humidite´ sont associe´es a` des anomalies de tempe´rature de surface, qui peuvent
ge´ne´rer localement des re´gions de convergence dans les basses couches (Taylor et al.,
2007), favorables au de´clenchement de la convection.
La relation entre quantite´ de pluies et cycle diurne est donc relativement com-
plexe, de´pendant du cycle de vie des lignes de grains. Il est bien marque´ a` Niamey,
avec un pic de pre´cipitations toˆt le matin (Fig. 1.34), lie´ au de´clenchement des
lignes de grains en amont sur l’Aı¨r, a` la fin de la journe´e pre´ce´dente. Plus au sud,
sur le bassin de Oueme´ au Be´nin, on observe un pic de pre´cipitations en fin d’apre`s-
midi plus ou moins marque´ selon les donne´es que l’on conside`re. Comple`tement a`
l’ouest a` Dakar, le maximum de pre´cipitations a plutoˆt lieu le soir et dans la nuit.
Dans le cas de Dakar, des effets coˆtiers viennent aussi jouer un roˆle important. Le
cycle diurne des pre´cipitations a donc une forte variabilite´ spatiale. Il de´pend en
particulier de la latitude, e´tant plutoˆt bimodal au nord de 10◦N, avec un maximum
toˆt le matin et un second vers 18h (comme a` Niamey, Fig. 1.34), alors qu’il tend a`
eˆtre mono-modal plus au sud avec un pic vers 20h00 LT (Mohr, 2003).
Le cycle diurne de la convection s’accompagne donc de fortes variations diurnes
des pre´cipitations, mais aussi de la couverture nuageuse, ce qui induit une forte
modulation des flux radiatifs, de chaleur latente et de chaleur sensible, et donc
des bilans d’e´nergie et d’eau a` la surface (Bergman et Salby, 1996 ; Trenberth
et al., 2003). C’est donc un e´le´ment essentiel de la MAO que les mode`les de climat
doivent pouvoir repre´senter convenablement (Wilson et Mitchell, 1986). C’est a`
l’heure actuelle encore une grande difficulte´ pour ces derniers (Dai et al., 1999 ;
Lin et al., 2000 ; Yang et Slingo, 2001 ; Dai, 2006).
1.3.3.2 La circulation de la de´pression thermique
Le de´clenchement des syste`mes convectifs est, en particulier, lie´ au degre´ d’instabi-
lite´ de l’atmosphe`re, de´pendant assez largement de l’humidite´ et de la tempe´rature
21Local Time.
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Figure 1.35 – Cycle diurne du rapport de me´lange de la vapeur d’eau (grise´ – g kg−1),
et du vent (vecteurs, ajuste´s pour donner la distance d’advection pendant trois heures)
dans un plan latitude-pression. Les champs sont issus d’ERA40 et ont e´te´ moyenne´s entre
2.5◦O et 7.5◦E. Les figures vont du 27 aouˆt 2000 a` 15h00 UTC au 28 aouˆt 2000 a` 15h00
UTC (voir la date et l’heure en bas de chaque panel). Les surfaces blanches repre´sentent
l’orographie. D’apre`s Parker et al. (2005).
dans les basses couches de l’atmosphe`re. A` l’e´chelle diurne, ces deux quantite´s sont
controˆle´es en partie par la dynamique du flux de mousson, fortement influence´e par
le cycle diurne de la de´pression thermique saharienne et celui de la Couche Limite
Atmosphe´rique (CLA).
Des e´tudes ide´alise´es sur la de´pression thermique australienne (Ra´cz et Smith,
1999 ; Spengler et Smith, 2008), probablement applicables, au moins en partie, au
SHL (Parker et al., 2005 ; Messager et al., 2010), ont montre´ que le heat low e´tait
domine´ au premier ordre par son cycle diurne. Ce dernier est e´troitement lie´ au
chauffage de la surface pendant la journe´e, qui ge´ne`re un minimum de pression de
surface, par dilatation et divergence de la masse de la colonne atmosphe´rique et
e´quilibre hydrostatique. Le minimum de pression a lieu dans l’apre`s-midi, avec un
minimum de vent duˆ a` l’intense me´lange turbulent dans la CLA (Figs. 1.35.f, a et
b). En fin d’apre`s-midi, le flux de chaleur sensible diminue, conduisant a` un affai-
blissement significatif de l’activite´ turbulente de la CLA. L’atmosphe`re peut alors
re´pondre a` la force lie´e au gradient de pression, et les vents s’acce´le`rent pendant la
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nuit (Figs. 1.35.c et d). Les vents de basses couches suivent alors l’e´volution typique
d’un jet nocturne (Parker et al., 2005), qui, avec la force de Coriolis, tend a` effec-
tuer une rotation dans le sens horaire pendant la nuit. Le maximum de vent (≈ 15
m s−1) se situe juste avant le lever du soleil, vers 6h00 LT, a` une altitude de l’ordre
de 400 m (Fig. 1.35.d – Lothon et al., 2008 ; Abdou et al., 2010). Dans un cadre
de simulation ide´alise´, Peyrille´ et Lafore (2007) ont retrouve´ cette e´volution diurne
observe´e et les me´canismes associe´s. Le cycle diurne sur le Sahel est donc domine´
par une forte advection me´ridienne (d’humidite´ notamment) pendant la nuit, et
par des processus de CLA convective pendant la journe´e, me´langeant l’humidite´
sur une e´paisseur relativement importante (Figs. 1.35.f et a – Parker et al., 2005).
La circulation anticyclonique au-dessus du heat low a un cycle diurne bien plus
faible que le vortex des basses couches (Spengler et Smith, 2008). Messager et al.
(2010) ont confirme´, a` l’aide d’observations in situ, cette division de la de´pression
thermique saharienne en deux couches aux dynamiques diurnes tre`s diffe´rentes.
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1.4 La MAO dans les mode`les de climat
Bien que de nombreux diagnostics soient maintenant disponibles pour e´tudier les
diffe´rentes facettes de la MAO (voir les sections pre´ce´dentes), peu d’e´tudes ont
e´value´ et intercompare´ la capacite´ des Mode`les de Circulation Ge´ne´rale (MCGs)
a` repre´senter ce syste`me climatique, que ce soit en termes climatologiques ou
en termes de variabilite´ de´cennale, interannuelle, saisonnie`re, intrasaisonnie`re ou
diurne. Quelques-unes ont aborde´, a` l’aide de MCGs, la pre´dictibilite´ de la MAO et
les me´canismes associe´s a` sa variabilite´ (Rowell et al., 1995 ; Douville et al., 2001 ;
Xue et al., 2004). Quelques autres ont montre´ que, malgre´ l’utilisation d’un forc¸age
prescrit des TSMs, des surfaces continentales et des ae´rosols, les MCGs n’e´taient
pas capables de reproduire ne serait-ce que la moitie´ de l’amplitude des se´cheresses
sur l’Afrique de l’Ouest (Xue, 1997 ; Hoerling et al., 2006 ; Yoshioka et al., 2007).
D’autres encore, comme Cook et Vizy (2006), ont montre´ qu’un petit nombre seule-
ment des MCGs utilise´s pour le 4e rapport du GIEC (CMIP3) e´taient capables de
repre´senter, de manie`re satisfaisante, quelques unes des principales caracte´ristiques
de la MAO (structure des pre´cipitations, circulation atmosphe´rique me´ridienne...)
ou les principaux modes de variabilite´ interannuelle de la MAO (Cook et Vizy,
2006 ; Joly et al., 2007 ; Joly et Voldoire, 2009, 2010). Le 4e rapport du GIEC a
donc conclu, en 2007, que les mode`les couple´s de climat n’e´taient pas encore ca-
pables de simuler de manie`re pre´cise le climat d’Afrique de l’Ouest (Randall et al.,
2007).
La difficulte´ re´side probablement dans le fait que la MAO fait intervenir des
processus ope´rant a` des e´chelles spatiales et temporelles tre`s varie´es, interagissant
fortement les uns avec les autres (voir les sections pre´ce´dentes). Par ailleurs, jus-
qu’a` re´cemment, il y avait relativement peu d’observations sur l’Afrique de l’Ouest,
avec des re´solutions spatiales et temporelles suffisamment fines, rendant difficile
l’e´valuation des MCGs. Avec le programme AMMA et son expe´rience de terrain,
ainsi qu’avec le nombre croissant de satellites scrutant le syste`me climatique sous
toutes ses coutures, on dispose aujourd’hui de tout un ensemble de donne´es22 pour
e´valuer les performances de MCGs sur l’Afrique de l’Ouest, et identifier leurs fai-
blesses (Ruti et al., 2010). Plusieurs programmes visent d’ailleurs de tels objectifs :
AMMA-MIP23, WAMME24, ALMIP25.
1.4.1 Évaluation de l’état de base de la MAO des MCGs
La structure de la bande de pre´cipitations observe´es vers 10◦N pendant la saison
d’e´te´ (Fig. 1.9) est encore un ve´ritable challenge pour les MCGs actuels (Fig.
1.36). Cook et Vizy (2006) montrent, en effet, que parmi les 18 mode`les du GIEC
qu’ils ont analyse´s, environ un tiers ne simule pas de MAO, c’est a` dire qu’ils
ne parviennent pas a` faire migrer la ZCIT sur le continent africain pendant l’e´te´
bore´al (voir par exemple CSIRO, GISS ER, ECHAM5, CCSM, PCM, HadCM). De
meˆme, peu de MCGs capturent les trois maxima de pre´cipitations de´crit dans la
22voir par exemple la base de donne´es AMMA, http://database.amma-international.org/.
23The AMMA Model Intercomparison Project, Hourdin et al. (2010), http://amma-mip.lmd.
jussieu.fr/.
24West African Monsoon Modeling and Evaluation, Xue et al. (2010), http://wamme.geog.
ucla.edu/.
25The AMMA Land surface Model Intercomparison Project, Boone et al. (2009), http://www.
cnrm.meteo.fr/amma-moana/amma_surf/almip/index.html.
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Figure 1.36 – Taux de pre´cipitations moyens (mm jour−1) de la saison JJAS, simule´s
sur la pe´riode 1949–2000 par 18 mode`les ayant participe´ a` l’expe´rience d’intercomparaison
CMIP3. Les contours sont tous les 2 mm jour−1 et commencent a` 1 mm jour−1. Les
intervalles de gris sont tous les 1 mm jour−1. D’apre`s Cook et Vizy (2006), a` qui l’on se
re´fe`re pour les de´tails sur les mode`les utilise´s.
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section 1.2.3.1 (CCCma, GISS EH, INMCM). En particulier, le MCG du CNRM
rate le maximum sur la coˆte ouest, et celui de l’IPSL sous-estime largement les
pre´cipitations sur toute la bande sahe´lienne. Cook et Vizy (2006) concluent que
la simulation de la structure climatologique des pre´cipitations sur l’Afrique de
l’Ouest par la dernie`re ge´ne´ration de MCGs n’est pas aussi re´aliste que ce qu’ils
sont capables de faire sur d’autres re´gions comme l’Europe ou l’Ame´rique du Nord.
Les taux de pre´cipitations moyens sur l’Afrique sont, en ge´ne´ral, sous-estime´s d’un
ordre de grandeur, et dans de nombreux cas, les maxima re´gionaux de pre´cipitations
sont situe´s sur l’oce´an au lieu de se trouver sur le continent. Une moitie´ des MCGs
du projet ENSEMBLES26 simulent e´galement un de´ficit de pre´cipitation sur le
Sahel et un exce`s sur la coˆte guine´enne, mais une autre moitie´ donne au contraire
plus de pluies sur quasiment toute l’Afrique de l’Ouest (Philippon et al., 2010). Les
mode`les actuels montrent donc une grande disparite´ dans leur capacite´ a` simuler
les proprie´te´s climatologiques de la MAO. Un certain nombre de facteurs peuvent
contribuer a` de telles difficulte´s : le manque d’observations en Afrique, la ne´cessite´
de repre´senter des processus sous-mailles, mais essentiels dans la MAO, le souci
d’optimiser le MCG pour tout le globe et pas seulement pour l’Afrique, le couplage
avant l’oce´an (Gadgil et Sajani, 1998)...
Dans un mode AMIP27, les mode`les ont un peu plus de succe`s a` simuler le cycle
saisonnier des pre´cipitations sur l’Afrique de l’Ouest, notamment la migration de
la ZCIT sur le continent (Fig. 1.37). On observe cependant encore une grande
diversite´ en termes d’intensite´ de pre´cipitation. En moyenne sur le Sahel (domaine
13◦N–18◦N, 10◦O–10◦E), on passe par exemple de 0.6 mm jour−1 pour le mode`le
IPSLTI a` 6 mm jour−1 pour UCM, alors que, sur le Golfe de Guine´e, ces meˆmes
mode`les sous-estiment les pre´cipitations. Les mode`les de WAMME font e´galement
preuve d’une repre´sentation raisonnable de la ZCIT sur l’Afrique de l’Ouest (Xue
et al., 2010), malgre´ un biais positif des pre´cipitations sur toute la re´gion (Boone
et al., 2010).
La circulation me´ridienne de la MAO est aussi un e´le´ment difficile a` repre´sen-
ter, meˆme pour les MCGs de Cook et Vizy (2006) qui repre´sentent la climatologie
des pre´cipitations de manie`re satisfaisante. Le flux de mousson est ge´ne´ralement
trop e´pais sur le continent, atteignant parfois 700 hPa (GFDL, MIROC HI, MI-
ROC MED), parfois meˆme plus (CNRM, GISS EH). Certains mode`les ont des
difficulte´s a` positionner convenablement la de´pression thermique saharienne et la
circulation anticyclonique associe´e en moyenne troposphe`re. Ce doublet est parfois
un peu trop a` l’est , ce qui a pour conse´quence d’affaiblir les gradients me´ridiens
de tempe´rature, humidite´ du sol, pre´cipitations, pression (Losada et al., 2010)...
Les mode`les d’AMMA-MIP ont aussi des difficulte´s a` simuler correctement cette
circulation me´ridienne, tendant assez souvent a` surestimer l’intensite´ du flux de
mousson et a` positionner trop au nord ou trop au sud le JET et le JEA. En utili-
sant la base de donne´es multi-mode`les et multi-simulations d’AMMA-MIP, Hourdin
et al. (2010) montrent d’ailleurs une corre´lation positive relativement robuste entre
la position du JEA et le cumul de pluie sur le Sahel (voir leur Fig. 5). Ce diagnostic
est cohe´rent avec l’analyse de Nicholson et Grist (2003), qui montre que le JEA
favorise la convergence d’humidite´ sur son flanc sud, et l’inhibe sur son flanc nord.
La dispersion des mode`les sur l’Afrique de l’Ouest pourrait donc eˆtre attribue´e a`
des de´calages en latitude du syste`me de mousson par rapport aux observations.
Cette position du JEA est e´troitement lie´e au gradient me´ridien de tempe´rature
26van der Linden et Mitchell (2009), http://ensembles-eu.metoffice.com/.
27Atmospheric Model Intercomparison Project, avec des TSMs force´es par les observations.
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Figure 1.37 – E´volution saisonnie`re, pour l’anne´e 2000, des pre´cipitations moyenne´es
entre 10◦O et 10◦E (mm jour−1), pour l’ensemble des mode`les d’AMMA-MIP, pour la
re´analyse NCEP2 et les donne´es CMAP et GPCP. Le cycle saisonnier a e´te´ lisse´ a` l’aide
d’une moyenne glissante sur 10 jours. D’apre`s Hourdin et al. (2010), a` qui l’on se re´fe`re
pour les de´tails sur les mode`les utilise´s.
a` la surface, lui-meˆme relie´ au bilan d’e´nergie et d’eau de la surface. Un certain
nombre de MCGs semblent surestimer le flux de rayonnement solaire a` la surface,
en particulier dans la re´gion du heat low (Ruti et al., 2010), ce qui pourrait eˆtre relie´
a` la repre´sentation des interactions nuages–rayonnement ou ae´rosols–rayonnement.
Les mode`les de WAMME montrent la meˆme diversite´ pour la repre´sentation de la
circulation zonale moyenne (Fig. 1.38).
1.4.2 Évaluation de la représentation dans les MCGs du rôle des océans
dans la variabilité de la MAO
Apre`s avoir e´tudie´ la repre´sentation climatologique de la MAO dans les MCGs de
CMIP3, Cook et Vizy (2006) les e´valuent au regard d’un des modes principaux de
variabilite´ interannuelle de la MAO. Ce mode de variabilite´ concerne le lien entre
des anomalies de TSM dans le golfe de Guine´e et la formation d’un dipoˆle d’ano-
malies de pre´cipitations entre le Sahel et la coˆte guine´enne (voir section 1.3.1.1). De
meˆme que les MCGs du projet ENSEMBLES (Philippon et al., 2010), les MCGs
de CMIP3 ont tendance a` simuler un golfe de Guine´e trop chaud de 0.5 a` 3 K,
avec une variabilite´ interannuelle ge´ne´ralement trop faible. En conse´quence, peu
de MCGs parviennent a` obtenir un mode de variabilite´ cohe´rent avec les observa-
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Figure 1.38 – Coupes latitude-pression du vent zonal (couleurs – m s−1) moyenne´ entre
10◦O et 10◦E pour les saisons JJAS de 2003 a` 2006, pour quelques re´analyses et pour
l’ensemble des mode`les de WAMME. La moyenne d’ensemble de WAMME est indique´e sur
le panel (o). Les contours indiquent les vents e´gaux a` -6, -8, -10 -12, -14 et -16 m s−1, de
manie`re a` mettre en avant la localisation des jets d’est (JEA et JET). D’apre`s Xue et al.
(2010), a` qui l’on se re´fe`re pour les de´tails sur les mode`les utilise´s.
tions : seulement 4 des 10 mode`les ayant une climatologie acceptable re´ussissent
a` avoir le bon lien entre anomalies de TSM sur le golfe de Guine´e et le signe du
dipoˆle d’anomalies de pre´cipitations, et la bonne structure des anomalies de TSM,
de pre´cipitations, et de circulation de mousson. Le cadre AMIP tend a` ame´liorer
la repre´sentation de l’impact de ce mode de variabilite´ sur la MAO, soulignant les
difficulte´s a` simuler correctement l’oce´an Atlantique tropical et son couplage avec
l’atmosphe`re (Losada et al., 2010).
Joly (2008) e´tudie de manie`re de´taille´e comment les mode`les de CMIP3 repre´-
sentent les te´le´connections de la MAO avec les diffe´rents bassins oce´aniques. Ces
mode`les ont, en particulier, beaucoup de mal a` repre´senter la te´le´connection avec
ENSO. Bien que la plupart des mode`les simulent un lien fort entre le Pacifique
e´quatorial et les pre´cipitations en Afrique, les structures d’anomalies sont tre`s dif-
fe´rentes d’un mode`le a` l’autre, et rarement comparables a` celles observe´s (Joly
et al., 2007 ; Biasutti et al., 2008). Par ailleurs l’onset des e´ve`nements ENSO est
ge´ne´ralement en retard d’en moyenne un mois, et la re´ponse au-dessus de l’Afrique
de l’Ouest est en ge´ne´ral plus lente (Joly et Voldoire, 2009). De ce fait, le phasage
saisonnier entre l’onset d’ENSO et la MAO (section 1.3.1.1) est rate´ par la plupart
des MCGs de CMIP3. Enfin, peu de mode`les (3 parmi 15) proposent un lien avec
le golfe de Guine´e (Joly et Voldoire, 2010), ou avec la Me´diterrane´e, les anomalies
de pre´cipitations e´tant alors peu re´alistes.
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1.4.3 Évaluation des couplages surface-atmophère dans les MCGs
Le couplage surface-atmosphe`re est un e´le´ment crucial dans la MAO. Le projet
ALMIP (Boone et al., 2009) a e´te´ construit avec cette ide´e en teˆte, pour mieux
comprendre et de´crire les processus de surface en Afrique de l’Ouest. La premie`re
e´tape de ce projet a` e´te´ d’e´valuer la composante surfaces continentales des MCGs.
Ceci a e´te´ re´alise´ au cours d’un exercice d’intercomparaison, ou` les mode`les de
surfaces continentales n’e´taient pas couple´s avec l’atmosphe`re, mais simplement
force´s par des champs observe´s. De Rosnay et al. (2009) ont montre´ que les mode`les
d’ALMIP e´taient ge´ne´ralement capable de reproduire une variabilite´ spatiale et
temporelle de l’humidite´ des sols cohe´rente avec les observations satellites. Timouk
et al. (2009) ont aussi montre´ que les flux de surface simule´s a` l’e´chelle d’une maille
de mode`le de surface avaient une re´ponse (amplitude et phase) comparable a` ce
qui peut eˆtre obtenu par agre´gation a` l’e´chelle d’un super-site de la campagne
AMMA de 2006 (celui de Mali). La repre´sentation des variations du stock d’eau
continentale est aussi relativement fide`le aux observations disponibles.
Ces re´sultats permettent alors d’e´valuer le couplage surface-atmosphe`re sur
l’Afrique de l’Ouest dans les MCGs, notamment en termes de flux de surface. Boone
et al. (2010) montrent que le biais positif des pre´cipitations sur le Sahel dans les
mode`les de WAMME tend a` ge´ne´rer des flux de chaleur latente trop e´leve´s (Fig.
1.39), ce qui surestime le couplage ou la re´troaction de la surface sur l’atmosphe`re
(via le recyclage des pre´cipitations). Cela semble duˆ, en partie, a` une localisation
trop au nord de la mousson dans ces mode`les, induisant un exce`s de pre´cipitation
dans des re´gions avec un fort potentiel e´vaporatif. La partition de l’e´nergie radiative
Figure 1.39 – Flux de chaleur latente (en W m−2) moyen de juin a` septembre 2004 pour
l’ensemble des mode`les ayant participe´ a` l’exercice d’intercomparaison de WAMME. Le
panel (w) montre la moyenne d’ensemble des mode`les de surface continentale de ALMIP,
qui peut-eˆtre conside´re´e comme une re´fe´rence. D’apre`s Boone et al. (2010), a` qui l’on se
re´fe`re pour les de´tails sur les mode`les utilise´s.
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rec¸ue a` la surface, en flux sensible et flux latent, semble eˆtre aussi un point sensible
des mode`les (Xue et al., 2010 ; Boone et al., 2010). La responsabilite´ du couplage
surface-atmosphe`re et la part des diffe´rents me´canismes de ce couplage dans la
mauvaise repre´sentation de la mousson, dans les mode`les de WAMME, mais aussi
dans les MCGs en ge´ne´ral, reste cependant encore une question largement ouverte.
Conclusion
Cette pre´sentation de la mousson d’Afrique de l’Ouest nous a montre´ le degre´ de
complexite´ du syste`me couple´ terre-oce´an-atmosphe`re, compose´ d’une grande di-
versite´ d’acteurs tous aussi importants les uns que les autres. Ils interagissent les
uns avec les autres a` diffe´rentes e´chelles de temps, de quelques heures a` quelques
de´cennies. La mousson africaine n’est pas seulement un syste`me re´gional : elle est
fortement influence´e par son environnement, particulie`rement par les autres circu-
lations tropicales : l’ENSO et les autres bassins oce´aniques, la MJO (Chapitre 3), la
mousson indienne probablement. La MAO est aussi fondamentale pour comprendre
la circulation globale. Ces interactions d’e´chelles, cette complexite´, font de la MAO
un syste`me difficile a` mode´liser, mais pas hors de porte´e des mode`les de circulation
ge´ne´rale. Avec le programme AMMA, les anne´es re´centes nous ont apporte´ une
compre´hension plus pre´cise du syste`me, qui nous permettra d’e´valuer de manie`re
plus pre´cise les mode`les nume´riques sur l’Afrique de l’Ouest, d’identifier et hie´rar-
chiser leurs faiblesses, et de proposer des ame´liorations. C’est un enjeu essentiel
pour pouvoir les utiliser avec confiance dans le cadre de strate´gies d’adaptation au
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Ce chapitre met en place les fondations de ce manuscrit. Les donne´es repre´sententla matie`re premie`re de nos analyses. A` l’aide de diverses me´thodes statistiques,
simples ou plus complexes, nous les avons tourne´es, retourne´es dans tous les sens
pour en extraire des signaux qui nous ont semble´ inte´ressants et robustes pour
mieux comprendre la mousson d’Afrique de l’Ouest et sa variabilite´. Nous pre´sen-
tons donc dans ce chapitre les diffe´rentes donne´es (section 2.1) et les outils d’analyse
(section 2.2) que nous avons utilise´s au cours de ce travail de the`se. Ces deux aspects
seront bien suˆr utiles pour aborder les diffe´rentes e´tudes que nous avons re´alise´es
dans les chapitres 4, 5 et 6, mais aussi pour aborder la synthe`se bibliographique du
chapitre 3 sur la variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson africaine.
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2.1 Les donne´es
Pour e´tudier et comprendre le climat et sa variabilite´, il est indispensable d’en
posse´der une repre´sentation la plus fide`le possible. Retracer cette histoire de l’at-
mosphe`re est un exercice difficile : la densite´ des re´seaux d’observations est re-
lativement faible, surtout sous les tropiques, et en Afrique particulie`rement, les
instruments et sites de mesures sont tre`s varie´s, e´voluent, pouvant cre´er des rup-
tures dans les se´ries temporelles... La communaute´ des sciences de l’atmosphe`re et
du climat consacre donc une e´nergie importante a` collecter et homoge´ne´iser dans
le temps et l’espace les se´ries de donne´es observe´es et caracte´risant le syste`me cli-
matique. C’est un travail essentiel pour disposer de jeux de donne´es de re´fe´rence
et de bonne qualite´. Les deux dernie`res de´cennies ont vu s’accroˆıtre le nombre
de donne´es collecte´es, en partie graˆce a` l’ave`nement de l’observation par satellite.
Les donne´es re´centes sont donc plus nombreuses, mais aussi plus fiables. Il faudra
cependant garder en me´moire que toute e´tude scientifique de´pend ge´ne´ralement
fortement du choix des donne´es et de leur qualite´. C’est pour cette raison que nous
avons essaye´, dans la mesure du possible, de ve´rifier la robustesse de nos re´sultats
parmi plusieurs jeux de donne´es disponibles.
Dans les diffe´rentes analyses qui vont suivre, nous avons utilise´ a` la fois des
donne´es d’observation, notamment pour aborder la convection et les pre´cipitations,
et des donne´es issues de re´analyses nume´riques pour eˆtre capable de de´crire la
circulation atmosphe´rique dans son ensemble.
2.1.1 Les données de précipitations et d’activité convective
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO a, la plupart du temps, e´te´ aborde´e sous
l’angle de la convection et de la pluie. C’est normal, c’est la variable essentielle pour
les populations du Sahel. C’est, cependant, un parame`tre d’une tre`s grande varia-
bilite´ spatiale et temporelle, dont on dispose relativement peu d’observations in
situ en Afrique de l’Ouest. Pour e´tudier la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO,
il est cependant indispensable d’avoir des se´ries temporelles longues (au moins une
dizaine d’anne´es), avec peu de valeurs manquantes, et couvrant une re´gion relati-
vement vaste, ide´alement toute l’Afrique de l’Ouest. Cette ne´cessite´ n’est malheu-
reusement atteinte qu’a` l’aide d’observations satellites, qui bien que pre´sentant de
nombreux de´fauts ont l’avantage d’e´chantillonner l’atmosphe`re re´gulie`rement dans
le temps et l’espace.
2.1.1.1 Les observations satellites de l’OLR de la NOAA
L’OLR (Outgoing Longwave Radiation, en W m−2) est le rayonnement infrarouge
sortant au sommet de l’atmosphe`re. Il caracte´rise l’e´nergie perdue par l’atmosphe`re,
et correspond au rayonnement infrarouge e´mis par un corps noir a` une tempe´rature
de´pendant des proprie´te´s de toute la colonne atmosphe´rique. Ce rayonnement est
fonction des caracte´ristiques de la surface (tempe´rature notamment), de la pre´sence
ou non de nuages fins et/ou e´pais, de la concentration d’ae´rosols, de la quantite´ de
vapeur d’eau dans la colonne... Sous les tropiques, cette grandeur a l’avantage de
de´pendre essentiellement du type de nuage que l’on peut trouver dans l’atmosphe`re.
Dans le cas de ciel clair, l’atmosphe`re est relativement transparente et l’OLR cor-
respond principalement aux proprie´te´s de la surface, surtout sa tempe´rature. Les
valeurs mesure´es sont alors de l’ordre de 300 W m−2 ou plus (voir Fig. 1.2 sur les
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de´serts). Au contraire, en cas d’occurrence de nuages opaques et bien de´veloppe´s
verticalement, i.e. de convection profonde, la tempe´rature d’e´mission de la colonne
correspond a` celle du sommet du nuage. Elle est tre`s froide et l’OLR est donc faible,
infe´rieure a` 240 voire 200 W m−2. Dans le cas des valeurs les plus faibles, on peut
raisonnablement penser que ces e´ve`nements convectifs sont pluvioge`nes, meˆme s’il
n’y a pas de relation directe et robuste entre OLR et pre´cipitations. L’OLR est
donc une mesure de l’activite´ convective.
Les satellites de la NOAA1 mesurent, depuis leur orbite polaire, l’OLR de ma-
nie`re quasi-continue depuis 1974, deux fois par jour. Ces donne´es bi-journalie`res ont
e´te´ spatialise´es sur une grille re´gulie`re de re´solution 2.5◦x2.5◦. Du fait de la de´rive
des satellites, les horaires de passage a` l’e´quateur ont fortement varie´ au cours des
anne´es. Liebmann et Smith (1996) ont re´alise´ tout un travail de nettoyage, d’in-
terpolation pour combler les valeurs manquantes, d’atte´nuation des biais... pour
construire un jeu de donne´es homoge`ne et fiable, a` la re´solution journalie`re, et
couvrant la pe´riode 1979 a` 20072. Ce sont ces donne´es qui sont le plus souvent
utilise´es pour e´tudier la convection profonde sous les tropiques, et que nous avons
largement utilise´es dans le cadre de cette e´tude. En revanche, on gardera a` l’esprit
que leur re´solution relativement grossie`re ne permet pas de les utiliser pour des
e´tudes a` e´chelle fine, notamment a` l’e´chelle de la cellule convective ou du petit
syste`me convectif.
Il est a` noter que ces donne´es peuvent eˆtre utilise´es d’au moins deux manie`res
diffe´rentes : soit de manie`re brute comme proxy de l’activite´ convective, soit en les
seuillant a` une certaine valeur (240 a` 180 W m−2 par exemple) pour caracte´riser
l’occurrence de convection profonde.
2.1.1.2 Les pre´cipitations GPCP : un me´lange d’observations satellites
et in situ
Obtenir des donne´es de pre´cipitations sur un grand domaine a` une re´solution tem-
porelle de la journe´e est un exercice qui occupe bon nombre de chercheurs. La
me´thode qui donne les meilleurs re´sultats est peut-eˆtre celle du Global Precipi-
tation Climatology Project (GPCP), qui, en combinant a` la fois des donne´es de
pluviome`tres au sol et des observations indirectes par satellites, propose un certain
nombre de produits globaux d’estimations de pre´cipitations ainsi que de leurs in-
certitudes. Bien qu’un effort de calibration et de validation des donne´es produites
soit re´alise´, les pre´cipitations GPCP ont une incertitude relativement importante
sur les re´gions avec peu d’observations in situ. C’est le cas sur les oce´ans et sur
l’Afrique. Il sera donc ne´cessaire de garder en me´moire ces incertitudes.
Ces produits sont varie´s selon les re´solutions spatiales et temporelles que l’on
recherche. Pour e´tudier les e´chelles intrasaisonnie`res, il est crucial d’avoir des don-
ne´es journalie`res. Nous avons donc choisi d’utiliser la version 2 des pre´cipitations
GPCP a` la re´solution journalie`re et de 1◦ en latitude et longitude (Huffman et al.,
2001). Les donne´es que nous avons re´cupe´re´es couvrent la pe´riode 1997 a` 2006, soit
10 ans.
1National Oceanic and Atmospheric Administration.
2Bien souvent, les donne´es pre´sente´es dans ce chapitre ont e´te´ e´tendues jusqu’a` nos jours. Nous
ne mentionnerons cependant que les pe´riodes pour lesquelles nous les avons re´cupe´re´es et utilise´es
dans ce manuscrit.
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2.1.1.3 Les donne´es haute fre´quence CLAUS
Le projet CLAUS (CLoud Archive User Service) a eu pour objectif de produire
une longue se´rie globale de tempe´ratures de brillance de la Terre dans une feneˆtre
infrarouge (11–12 µm), en utilisant les produits interme´diaires de type B3 du projet
ISCCP (International Satellite Cloud Climatology Project). Les produits de type
B3 utilisent trois canaux diffe´rents (visible : 0.4 µm, infrarouge : 10 µm, et vapeur
d’eau : 6.3 µm). La se´rie de tempe´ratures de brillance a des re´solutions spatiale
(0.5◦x0.5◦) et temporelle (trois heures) tre`s fines, et couvre les anne´es 1983 a` 2006.
Plusieurs algorithmes ont e´te´ de´veloppe´s (Hodges et al., 2000) pour minimiser les
effets associe´s aux donne´es manquantes et pour faire face aux diffe´rentes ge´ome´tries
et me´thodes d’e´chantillonnage de la constellation de satellites infrarouges ope´ra-
tionnels utilise´e (METEOSAT, GMS3, GOES-E/W4).
Ces tempe´ratures de brillance ont essentiellement les meˆmes proprie´te´s que
l’OLR, et des tempe´ratures froides (usuellement infe´rieures a` 233 K) correspondent
ge´ne´ralement a` l’occurrence de convection profonde. Les valeurs pourront eˆtre uti-
lise´es soit de manie`re brute, soit de manie`re seuille´e, comme l’OLR.
2.1.2 Les réanalyses
Les donne´es de pre´cipitations et d’activite´ convective servent ge´ne´ralement a` diag-
nostiquer un certain type de variabilite´. Mais pour en comprendre la structure et
les me´canismes, il est ne´cessaire d’avoir des informations sur la circulation atmo-
sphe´rique. On peut concevoir alors la re´analyse un peu comme une reconstitution
historique de cette circulation. Pour cela, on utilise un mode`le nume´rique capable de
simuler la dynamique et la physique de l’atmosphe`re, et un syste`me d’assimilation,
de manie`re a` prendre en compte le mieux possible toutes les donne´es observe´es. Ce
processus d’assimilation des donne´es permet de palier les disparite´s ge´ographiques
et temporelles, ainsi que les incertitudes lie´es aux observations, tandis que l’uti-
lisation d’un mode`le atmosphe´rique assure la cohe´rence physique et dynamique
des diffe´rents parame`tres calcule´s. Les re´analyses permettent ainsi de de´crire la
structure quadridimensionnelle de l’atmosphe`re (trois dimensions d’espace et une
de temps), ce qui repre´sente un jeu de donne´es sans e´quivalent, tre`s pre´cieux pour
e´tudier la variabilite´ du syste`me climatique.
Le mode`le utilise´ pour construire une re´analyse est ge´ne´ralement un syste`me
ope´rationnel qui sert a` re´aliser chaque jour (chaque e´che´ance en fait) des analyses et
des pre´visions ope´rationnelles. C’est donc un mode`le dote´ d’un syste`me d’assimila-
tion e´labore´, destine´ a` faire de la pre´vision du temps. Contrairement aux analyses
qui peuvent pre´senter des ruptures a` chaque changement de version du mode`le,
la re´analyse fige le syste`me de pre´vision nume´rique du temps a` un instant donne´
de son e´volution. Tre`s couˆteuse en temps de calcul, elle couvre ge´ne´ralement une
grande pe´riode de temps (plusieurs dizaines d’anne´es). Elle souffre cependant a` la
fois des de´fauts du mode`le et des biais des syste`mes d’observation, notamment de
leur couverture ge´ographique. Les re´analyses sont donc ge´ne´ralement de meilleure
qualite´ depuis les anne´es 1970, a` partir du moment ou` une grande quantite´ d’obser-
vations satellites ont pu eˆtre injecte´es dans les syste`mes d’assimilation. On observe
donc une certaine inhomoge´ne´ite´ de leurs se´ries temporelles (Dell’Aquila et al.,
2005). Elles ont aussi une bonne qualite´ au-dessus des continents des latitudes
3Geostationary Meteorological Satellite.
4Geostationary Operational Environmental Satellite-East/West.
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tempe´re´es de l’he´misphe`re nord, ou` l’on dispose d’un grand nombre d’observations
in situ. Sous les tropiques (en particulier en Afrique) et au-dessus des oce´ans, ces
observations in situ sont malheureusement moins nombreuses et plus ale´atoires : la
re´analyse y est moins contrainte et donc de moindre qualite´ (Kalnay et al., 1996).
Les re´analyses actuelles couvrent au maximum une cinquantaine d’anne´es, ce
qui est largement suffisant pour e´tudier la variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tro-
piques.
2.1.2.1 Les re´analyses NCEP
Le NCEP5/NCAR6 a re´alise´ un effort important pour constituer une re´analyse
couvrant la pe´riode du 1er janvier 1948 a` aujourd’hui, avec une re´solution temporelle
de 6 h (Kalnay et al., 1996). La re´solution spatiale de´pend du type de variables :
• les variables tridimensionnelles sont dispose´es sur une grille horizontale re´-
gulie`re avec une re´solution de 2.5◦ en longitude et latitude, et sur une grille
verticale comprenant 17 niveaux (1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400, 300, 250,
200, 150, 100, 70, 50, 30, 20, 10 hPa).
• les variables bidimensionnelles sont disponibles sur une grille gaussienne de
type T62 (Troncature 62, environ 1.875◦x1.875◦), et correspondent soit au
niveau de la surface ou proche de celle-ci, soit a` celui du sommet de l’atmo-
sphe`re.
Les variables de la re´analyse peuvent eˆtre organise´es selon trois classes prenant
en compte la contribution relative du mode`le et des observations lors de l’analyse
(Table 2.1). La classe A correspond aux variables atmosphe´riques pre´sentant une
forte contribution des observations dans l’analyse. La classe B comprend les va-
riables qui pre´sentent une contribution significative des observations mais qui sont
aussi fortement influence´es par le mode`le. La classe C n’a aucune contribution des
observations et repose uniquement sur le mode`le et sa physique. Lorsqu’on utilise
des variables de classe B et surtout C, il faudra donc garder en me´moire qu’elles de´-
pendent fortement du mode`le et ne repre´sentent que tre`s imparfaitement la re´alite´.
Utiliser plusieurs jeux de donne´es permet donc d’estimer la robustesse de certains
re´sultats.
Les parame`tres de la classe C ont tout de meˆme une certaine cohe´rence avec les
estimations climatologiques (Kalnay et al., 1996). En Afrique, les variables de la
classe C, mais aussi celles des autres classes, pre´sentent de fort biais, surtout avant
1967 (Fontaine et al., 1999, 2002). A` partir de 1968, de nombreuses e´tudes (e.g.,
Diedhiou et al., 1999 ; Sultan et al., 2003) ont montre´ la qualite´ de la premie`re
re´analyse NCEP/NCAR (NCEP1).
Une deuxie`me re´analyse avec des versions du mode`le et du syste`me d’assimila-
tion plus re´centes a e´galement e´te´ re´alise´e. C’est la re´analyse NCEP-DOE AMIP-II
(NCEP2), de´crite par Kanamitsu et al. (2002). Elle commence cependant plus tard,
a` partir de 1979, et posse`de les meˆmes proprie´te´s que la re´analyse NCEP1. Nguyen
(2003) a montre´ par exemple que la re´analyse NCEP2 pre´sentait une meilleure
cohe´rence spectrale avec l’OLR de la NOAA que la re´analyse NCEP1.
C’est la version journalie`re de cette re´analyse que nous avons principalement
utilise´e au cours de cette the`se, couvrant la pe´riode 1979–2007. La re´analyse
5National Centers for Environmental Prediction.
6National Center for Atmospheric Research.
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Table 2.1 – Exemples de donne´es disponibles dans les re´analyses NCEP2 et de leur classe
associe´e.




A Vent me´ridien m s−1
A Vent zonal m s−1
B Humidite´ relative %
B Vitesse verticale Pa s−1
Donne´es 2D
B Humidite´ spe´cifique a` 2 m kg kg−1
B Tempe´rature a` 2 m K
C Flux infrarouge entrant W m−2
C Flux solaire entrant W m−2
C Flux infrarouge sortant W m−2
C Flux solaire sortant W m−2
C Flux latent net W m−2
C Flux sensible net W m−2
C Couverture nuageuse totale %
C Pre´cipitations kg m−2 s−1
NCEP1, et celles du centre europe´en (section 2.1.2.2) ont essentiellement servi
soit a` e´tendre notre analyse sur une plus grande pe´riode, soit a` corroborer nos
re´sultats.
2.1.2.2 Les re´analyses ERA-40 et ERA-Interim du centre europe´en
Sur le meˆme principe que les deux re´analyses NCEP1 et NCEP2, le CEPMMT7 a
re´alise´ deux re´analyses utilisant son propre syste`me de pre´vision IFS8.
La re´analyse ERA-409 couvre la pe´riode s’e´talant de la mi-anne´e 1958 a` la mi-
anne´e 2002 (Uppala et al., 2005). Elle se base sur le cycle 23r4 d’IFS, a` la troncature
T159, avec 60 niveaux verticaux. Les analyses sont produites toutes les six heures.
Les donne´es sont disponibles a` une re´solution re´duite, de l’ordre de 1.125◦, et sur
31 niveaux verticaux.
Re´cemment, le CEPMMT a entrepris la re´alisation d’une nouvelle re´analyse
capitalisant sur l’expe´rience d’ERA-40, et pre´parant la future ge´ne´ration de re´ana-
lyses e´tendues. ERA-Interim (Simmons et al., 2007) utilise le cycle 31r1/2 d’IFS
et couvre la pe´riode du 1er janvier 1989 a` nos jours. En comparaison a` ERA-40,
ERA-Interim utilise un syste`me d’assimilation 4D-Var (ERA-40 utilisait un sys-
te`me 3D-Var), un plus grand nombre d’observations a pu eˆtre assimile´, la re´solu-
tion a e´te´ accrue a` une troncature T255, la physique du mode`le a naturellement
e´te´ ame´liore´e... Les donne´es sont disponibles sur une grille re´gulie`re de re´solution
0.75◦x0.75◦et sur 31 niveaux verticaux.
7Centre Europe´en de Pre´vision Me´te´orologique a` Moyen Terme.
8Integrated Forecast System.
9European ReAnalysis.
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2.1.2.3 Remarque sur les pre´cipitations re´analyse´es
Meˆme si nous avons de´ja` en partie re´pondu a` la question, on peut se demander si on
ne pourrait pas pre´fe´rer les pre´cipitations re´analyse´es aux pre´cipitations observe´es.
Puisque nous allons utiliser les re´analyses pour caracte´riser la variabilite´ intrasai-
sonnie`re de la MAO, on pourrait eˆtre tente´ d’utiliser les pre´cipitations re´analyse´es
pour caracte´riser cette variabilite´. Il y aurait, au moins en partie, cohe´rence entre
la dynamique et la physique du mode`le, entre la circulation et les pre´cipitations.
Les corre´lations entre pre´cipitations observe´es et re´analyse´es sont cependant tre`s
faibles, surtout sur les continents, sous les tropiques et a` des e´chelles infe´rieures
a` la saison. En fait, les pre´cipitations re´analyse´es, comme les flux radiatifs et tur-
bulents, sont des grandeurs qui ne sont pas tire´es des analyses du mode`le utilise´
pour la re´analyse, mais sont des quantite´s lie´es a` une inte´gration du mode`le sur au
moins 24 h. Elles sont ge´ne´ralement calcule´es comme un cumul entre les e´che´ances
+6h et +30h, afin de diminuer (mais sans e´liminer) les proble`mes de spin-up/spin-
down, i.e. de mise a` l’e´quilibre, du mode`le. Les pre´cipitations re´analyse´es sont donc
ge´ne´ralement un produit peu fiable (de classe C), car tre`s de´pendant du mode`le
atmosphe´rique utilise´ et de ses parame´trisations physiques, qui est peu, voire pas
du tout, contraint par les observations (les pre´cipitations ne sont pas assimile´es a`
ce jour). La variabilite´ de la MAO sera donc caracte´rise´e par des donne´es issues de
l’observation in situ ou satellite, et les re´analyses atmosphe´riques nous permettront
de comprendre les me´canismes qui controˆlent les phe´nome`nes de´tecte´s.
2.1.2.4 Calcul de nouvelles variables
Pour caracte´riser plus en de´tail la circulation atmosphe´rique et sa thermodyna-
mique, un certain nombre de variables ont e´te´ calcule´es, lorsque celles-ci n’e´taient
pas disponibles.
Tourbillon et divergence
Le tourbillon relatif ζ et la divergence D du vent horizontal sont de´finis de la
manie`re suivante, en coordonne´es carte´siennes :
ζ =
−→
k · (−→∇ ∧−→V ) = ∂xv− ∂yu
D =
−→∇ · −→Vh = ∂xu + ∂yv
ou`
−→
V = (u, v,w) est le vent total,
−→
Vh = (u, v, 0) sa composante horizon-
tale,
−→
k = (0, 0, 1) le vecteur normalise´ indiquant la verticale, et
−→∇ l’ope´rateur
(∂x, ∂y, ∂z). ζ caracte´rise la composante rotationnelle du vent horizontal par rap-
port au re´fe´rentiel terrestre (tournant), ne´gative dans le sens anticyclonique, po-
sitive dans le sens cyclonique (he´misphe`re nord). Au contraire, D repre´sente la
partie divergente du vent horizontal et caracte´rise au sol, avec l’approximation de
Boussinesq, des zones d’ascendance (convergence avec D < 0) ou de subsidence
(divergence avec D > 0).
Fonction de courant et potentiel de vitesse
La fonction de courant ψ et le potentiel de vitesse χ associe´s a` l’e´coulement hori-
zontal traduisent une de´composition du vent horizontal en partie rotationnelle et












−→∇h est l’ope´rateur (∂x, ∂y). ψ et χ sont donc des variables inte´gre´es (et
non de´rive´es comme ζ et D). Leur structure spatiale est plus lisse, et ces champs
repre´sentent une e´chelle relativement grande de l’e´coulement horizontal.
Tempe´ratures potentielles






ou` T est la tempe´rature absolue (en K), p la pression (en hPa), Ra la constante
des gaz parfaits pour l’air (Ra = 287 J kg−1 K−1), et cp la capacite´ calorifique
de l’air sec (cp = 1004 J kg−1 K−1 ce qui donne Ra/cp = 0.286). θ repre´sente la
tempe´rature qu’une parcelle d’air sec aurait si on la ramenait a` la pression standard
1000 hPa de manie`re adiabatique. Elle permet de comparer des parcelles d’altitudes
diffe´rentes.
La tempe´rature potentielle e´quivalente θe est, en quelque sorte, un e´quivalent
pour une parcelle d’air contenant de la vapeur d’eau. Elle est proche de l’e´nergie
statique humide (section 1.3) et repre´sente la tempe´rature qu’obtiendrait la parcelle
au cours de la transformation suivante :
1. on ame`ne la parcelle jusqu’a` son point de saturation de manie`re adiabatique,
2. on permet ensuite a` toute la vapeur d’eau de condenser lors d’une transfor-
mation pseudo-adiabatique, ce qui a pour effet de re´chauffer la parcelle,
3. Une fois toute la vapeur condense´e et retire´e, on rame`ne la parcelle a` la
pression 1000 hPa de manie`re adiabatique.
La tempe´rature potentielle e´quivalente θe permet de comparer des parcelles d’air
d’altitudes diffe´rentes avec des contenus en vapeur d’eau diffe´rents, et donne une
mesure de l’instabilite´ de l’air. Il n’existe pas de formule exacte pour la calculer.
Nous avons utilise´ la me´thode de Bolton (1980) qui a une bonne pre´cision pour des












ou` Lv est la chaleur latente d’e´vaporation de l’eau (2.4×106 J kg−1 a` 25◦C) et
r le rapport de me´lange de la vapeur d’eau (en kg kg−1).
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Bilans d’e´nergie et d’humidite´
A` partir des champs d’une re´analyse, on peut e´valuer les diffe´rents termes des
bilans d’e´nergie et d’humidite´, ce qui nous permettra de mieux comprendre les
me´canismes qui gouvernent la formation d’anomalies de tempe´rature et d’humidite´.
Ces e´quations de bilans s’e´crivent :
∂tθ = −u∂xθ − v∂yθ − w∂zθ + Qθ
∂tq = −u∂xq− v∂yq− w∂zq + Qq
ou` q est l’humidite´ spe´cifique (usuellement en g kg−1). Les termes u∂xα, v∂yα et
w∂zα (α = θ, q) sont respectivement les advections zonale, me´ridienne et verticale et
caracte´risent la contribution de la dynamique a` l’e´volution de la tempe´rature et de
l’humidite´. Qα est calcule´ comme un terme re´siduel, et repre´sente les contributions :
• des processus physiques qui ne sont pas repre´sente´s aux e´chelles temporelles
et spatiales associe´es au mode`le nume´rique. Ce terme correspond a` la phy-
sique du mode`le, a` ses parame´trisations, et comprend donc ce qui est duˆ a`
la convection profonde, a` la turbulence, aux interactions avec la surface, au
rayonnement... ;
• du changement de grille spatiale et temporelle entre celle utilise´e pour le calcul
des variables par le mode`le, et celle sur laquelle sont fournies ces variables ;
• de l’incre´ment d’analyse qui corrige la de´rive du mode`le par rapport aux
observations assimile´es.
Selon les re´gions, la dernie`re contribution peut-eˆtre relativement importante.
Il faudra donc utiliser la variable Qα avec pre´caution, et se rappeller qu’elle ne
donne qu’une indication sur l’importance des processus diabatiques en jeu dans un
lieu donne´. Cette de´composition sera notamment utilise´ dans le chapitre 4, afin de
mieux comprendre les processus qui gouverne la variabilite´ intrasaisonnie`re de la
de´pression thermique saharienne (section 4.3).
CAPE et CIN
La CAPE et la CIN (en J kg−1) mesurent la stabilite´ verticale de la colonne at-
mosphe´rique. La CAPE caracte´rise l’e´nergie qu’une parcelle d’air acquerrait si elle
e´tait e´leve´e de son niveau de convection libre (LFC10) a` son niveau de flottabi-
lite´ neutre (LNB11). La CAPE est une mesure de l’instabilite´ potentielle de la
colonne atmosphe´rique. C’est aussi l’e´nergie qui serait consomme´e par la convec-
tion profonde, dans un cas ide´al, sans entraˆınement d’air environnant au cours de










ou` zLFC est l’altitude du LFC, zLNB celle du LNB, g est l’acce´le´ration de pesan-
teur (g = 9.81 m s−2), Tpv est la tempe´rature virtuelle de la parcelle et Tev est celle
de l’environnement. La partie entre parenthe`se dans l’inte´grale est proportionnelle
a` la flottabilite´ de la parcelle a` l’altitude z. Tpv a e´te´ calcule´e dans la pre´sente e´tude
10Level of Free Convection.
11Level of Neutral Buoyancy.
2.2. Les me´thodes 67
en suivant une transformation pseudo-adiabatique ou` l’eau condense´e de la parcelle
est retire´e a` chaque niveau. On notera que la CAPE est ge´ne´ralement bien corre´le´e
a` la θe dans les basses couches.
A` l’inverse, la CIN est une mesure de la quantite´ d’e´nergie qu’il faudrait four-
nir a` une parcelle pour qu’elle atteigne son niveau de convection libre (LFC) et
devienne instable. C’est, selon une formule similaire a` la CAPE, l’inte´grale de la
flottabilite´ entre la surface et le niveau LFC. C’est une quantite´ ne´gative, ge´ne´rale-
ment fortement affecte´e par le refroidissement des basses couches et par la pre´sence
d’air sec en moyenne troposphe`re (vers 700 hPa en Afrique de l’Ouest). Plusieurs
me´canismes sont possibles pour vaincre cette inhibition : le soule`vement orogra-
phique, des circulations locales dues a` la pre´sence d’une coˆte ou d’he´te´roge´ne´ite´s
de surface, les courants de densite´, les thermiques de couche limite (Grandpeix et
Lafore, 2010 ; Grandpeix et al., 2010)...
La CAPE et la CIN peuvent fortement de´pendre de la re´solution verticale de la
colonne sur laquelle on les calcule, meˆme si les profils de tempe´rature et d’humidite´
sont interpole´s entre les niveaux des donne´es. Il faudra donc plutoˆt prendre en
compte l’ordre de grandeur de ces quantite´s. Ces deux quantite´s ont e´te´ calcule´es
a` l’aide d’un algorithme que nous a fourni F. Guichard, et seront principalement
utilise´es dans la section 5.2.3 afin de comprendre un peu plus en de´tail la modulation
de la convection sur l’Afrique de l’Ouest, associe´e aux e´ve`nenements intrasaisonnier
du SHL.
2.1.3 Les températures de surface de la mer
Afin de quantifier les interactions entre l’atmosphe`re et l’oce´an a` l’e´chelle intra-
saisonnie`re, en particulier sur l’oce´an Atlantique et la mer Me´diterrane´e (section
4.3.1.2), nous avons utilise´ les donne´es journalie`res de TSMs de Reynolds et al.
(2007). Ces analyses des TSMs ont e´te´ de´veloppe´es par interpolation optimale des
observations satellites du radiome`tre AVHRR12, et d’observations in situ re´alise´es
par des bateaux ou des boue´es. Des ajustements a` grande e´chelle des biais du sa-
tellite par rapport aux observations in situ ont e´galement e´te´ re´alise´s. Ces analyses
des TSMs couvrent la pe´riode 1982 a` nos jours, avec des re´solutions spatiale de
0.25◦ et temporelle de 1 jour.
2.2 Les me´thodes
Pour de´crire le climat et tenter de comprendre ses diffe´rents rouages, le climatologue
a commence´ par caracte´riser l’e´tat moyen du syste`me climatique, en ayant recours
a` ces grandeurs simples comme la moyenne et l’e´cart-type. C’est d’ailleurs aussi
sous cet angle que nous avons commence´ dans le chapitre 1 a` de´crire la MAO.
Cet e´tat moyen n’est pas un e´tat observe´, ni un e´tat typique du syste`me. C’est
meˆme un e´tat qui n’a aucune chance d’eˆtre observe´ un jour ou l’autre tant le
calcul de la moyenne lisse dans l’espace et le temps et efface les fluctuations autour
de cet e´tat de base. Pour caracte´riser ces fluctuations, c’est-a`-dire la variabilite´
de l’atmosphe`re, les scientifiques sont amene´s a` de´velopper et utiliser des outils
statistiques plus ou moins complexes. C’est l’objet de cette section que de pre´senter
quelques-unes de ces me´thodes que nous avons utilise´es au cours de cette the`se.
Une partie d’entre elles a de´ja` e´te´ largement utilise´e dans l’e´tude de la variabilite´
12Advanced Very High Resolution Radiometer.
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intrasaisonnie`re, en particulier sur l’Afrique de l’Ouest. Les paragraphes qui suivent
permettront donc d’aborder la synthe`se biobibliographique du chapitre 3 sur la
variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, en ayant de´ja` vu le principe des diffe´rents
outils couramment utilise´s.
Hans von Storch e´crit « The history of misuses of statistics is as long as the
history of statistics itself » (Chapitre 2, von Storch et Navarra, 1995), vision assez
pessimiste de l’utilisation des statistiques, mais qui souligne des difficulte´s sous-
tendues a` l’utilisation des outils statistiques. Il est important de noter que les
statistiques fournissent des me´thodes pour extraire un signal d’un ensemble de
donne´es et le caracte´riser, mais que c’est l’analyse et l’interpre´tation qu’on peut en
faire ensuite qui vont lui donner un sens et une re´alite´. Pour cela, il est essentiel
de multiplier les approches et les me´thodes, de re´aliser des tests de significativite´
et d’apporter une interpre´tation physique, pour de´montrer que le signal analyse´
n’est pas juste un effet d’e´chantillonnage d’une se´rie de taille finie, ou un artifice
de la me´thode statistique utilise´e. Nous avons donc, au cours de cette the`se, tente´
d’avoir des approches comple´mentaires, d’e´valuer la significativite´ de nos re´sultats
et de leur apporter une interpre´tation physique. Par ailleurs la diversite´ des sources
de donne´es pre´sente´es dans la section pre´ce´dente, mais aussi l’utilisation de tout
un ensemble de mode`les couple´s dans le chapitre 6, est une manie`re de montrer la
robustesse des e´tudes que nous avons re´alise´es.
2.2.1 Analyse spectrale
L’analyse spectrale est un outil courant pour e´tudier la re´partition de la variance
d’une se´rie temporelle xt (t = 1,...,T) dans la gamme des e´chelles de temps acces-
sibles graˆce a` la longueur de la se´rie et a` sa re´solution temporelle. L’objectif est
d’e´valuer et repre´senter la densite´ spectrale d’e´nergie Sx( f ) de la se´rie :
σ2x =
∫
Sx( f )d f =∑
k
Sx( fk)∆ fk




k=1 (xt − x)2 (x est la moyenne de xt). La seconde formule correspond a` une
version discre´tise´e de cette re´partition de la variance, ou` la densite´ spectrale est
e´value´e sur un nombre fini de fre´quences fk. La re´solution locale du spectre ∆ fk est
en ge´ne´ral constante. Pour estimer Sx, plusieurs me´thodes sont disponibles (von
Storch et Zwiers, 1999). Nous avons choisi la plus simple peut-eˆtre, qui consiste a`









T , Ik = T|xˆk|2
ou` Ik (k = 1,...,T/2 − 1) est la valeur du pe´riodogramme pour la fre´quence
fk = k/T (von Storch et Zwiers, 1999). Avec cette de´composition, on peut alors
montrer que :
Sx( fk) = 2Ik
avec une re´solution fre´quentielle ∆ f = 1/T.
13Fast Fourier Transform.
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Plusieurs repre´sentations graphiques sont alors possibles. Elles sont discute´es
dans le chapitre 8 de Stull (1988). Nous en avons utilise´ deux diffe´rentes, soit Sx
en fonction de f avec des e´chelles line´aires, soit f Sx en fonction de log f , avec donc
une e´chelle line´aire en ordonne´e et logarithmique en abscisse. La premie`re est la
plus simple bien que les basses fre´quences soient compresse´es sur la partie gauche
d’un tel graphique. La seconde dilate les e´chelles de fre´quence et renforce le spectre
des hautes fre´quences, qui ont habituellement une densite´ spectrale plus faible que
les basses fre´quences. Dans les deux cas, l’aire sous la courbe entre deux valeurs de
fre´quence est proportionnelle a` la variance explique´e par cette gamme d’e´chelles.
Tapering et zero-padding
Le tapering et le zero-padding sont des manipulations mathe´matiques de la se´rie
de de´part xt qui visent a` ame´liorer les proprie´te´s statistiques du calcul du spectre.
Dans l’analyse spectrale, une se´rie temporelle est, en effet, conside´re´e comme un
e´chantillon de taille finie d’une se´rie infinie. Le calcul du spectre suppose alors que la
se´rie est en fait cyclique, ce qui peut introduire des sauts entre la dernie`re valeur et
la premie`re. Ceci a pour effet de distordre le spectre en contaminant une fre´quence
par celles qui lui sont proches (leakage). Le tapering permet de re´duire cet effet
en alte´rant les bords de l’e´chantillon, de manie`re a` ce qu’ils tendent graduellement
vers la valeur moyenne de la se´rie. Nous avons utilise´ la fonction de poids suivante,






1− cos 2pi(t− 1)
Tp
)
si 1 ≤ t ≤ Tp/2




1− cos 2pi(T − t)
Tp
)
si T(1− p/2) ≤ t ≤ T
ou` p est la proportion de l’e´chantillon qui est alte´re´e. Ge´ne´ralement, on prend
p =10%, ce qui induit un tapering applique´ a` 5% de la se´rie, sur chacun de ses
bords.
L’algorithme de FFT, que nous avons utilise´, est grandement acce´le´re´ lorsque
l’e´chantillon est de longueur e´gale a` une puissance de 2. Une fac¸on de jouer sur
cette proprie´te´ est d’ajouter des ze´ros (en supposant que la moyenne de la se´rie
est nulle) a` l’e´chantillon jusqu’a` ce que sa longueur soit une puissance de 2. On
peut montrer que cette manipulation modifie de manie`re triviale la transforme´e de
Fourier de xt et la variance de la se´rie (juste un facteur multiplicatif). Par ailleurs,
cette proce´dure modifie la grille des fre´quences sur laquelle on calcule le spectre,
ce qui peut eˆtre un moyen inte´ressant (et artificiel) pour augmenter la re´solution
du spectre calcule´, notamment pour les grandes pe´riodes.
On notera que ces deux manipulations modifient la variance de la se´rie de
de´part, et donc l’e´nergie totale du spectre estime´. Pour corriger cet effet, nous
avons recale´ cette e´nergie du spectre estime´ a` la variance de la se´rie initiale.
Lissage du pe´riodogramme
Le pe´riodogramme est une estimation du spectre re´el qui est ge´ne´ralement tre`s
bruite´e. Afin d’avoir une estimation plus stable, il est usuel de le lisser, en re´alisant
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une moyenne glissante par exemple. Plusieurs me´thodes sont possibles (von Storch
et Zwiers, 1999), et nous avons choisi d’utiliser la me´thode de Daniell pour re´aliser
ce « filtrage » du spectre, ainsi que le recommande (Bloomfield, 2000, p. 157). Cette
me´thode utilise la feneˆtre de Daniell de longueur m, qui est la fonction de poids




2(m− 1) si i = 1 ou i = m
1
m− 1 sinon
La me´thode de Daniell consiste alors a` appliquer sur le pe´riodogramme une
moyenne glissante utilisant cette fonction de poids. L’avantage de ce type de fonc-
tion de poids par rapport a` une feneˆtre rectangulaire simple est qu’elle re´duit la
contamination d’une fre´quence par celles qui lui sont proches. On notera par ailleurs
que cette ope´ration ne modifie pas l’e´nergie totale du spectre estime´. En revanche,
la re´solution du spectre est d’autant plus re´duite que m est grand. Le choix de m
est donc un compromis entre stabilite´ de l’estimateur et re´solution. Pour une re´-
solution initiale ∆ f , l’application du lissage de Daniell donne une re´solution nm∆ f
ou` nm est le nombre de poids d’une feneˆtre rectangulaire ayant la meˆme moyenne














Le spectre des variables atmosphe´riques tend a` ressembler a` celui d’un bruit rouge,
c’est-a`-dire a` celui d’un processus autore´gressif d’ordre 1, avec une autocorre´la-
tion d’ordre 1 (i.e. autocorre´lation de´cale´e a` 1 jour) positive. Pour cette raison,
un pic pour une fre´quence donne´e dans le spectre d’une variable est ge´ne´ralement
dit significatif lorsqu’il est significativement diffe´rent d’une valeur que l’on pourrait
obtenir avec un bruit rouge ayant les meˆmes caracte´ristiques que la variable. Deux
me´thodes sont a priori possibles pour e´valuer cette significativite´ du spectre. La
premie`re consiste a` utiliser le spectre the´orique d’un bruit rouge, tel que de´rive´
par Gilman et al. (1963), puis les proprie´te´s statistiques du spectre qui montrent
qu’il suit une loi du χ2 avec deux degre´s de liberte´ (von Storch et Zwiers, 1999).
La seconde propose de ge´ne´rer de manie`re ale´atoire un grand nombre (typique-
ment 1000) de bruits rouges ayant les meˆmes proprie´te´s que la se´rie de de´part
(taille, variance et autocorre´lation a` un jour), et calculer les spectres correspon-
dants. On peut alors ensuite e´valuer, pour chaque fre´quence, diffe´rents percentiles
(par exemple 95%, 99% selon le niveau de confiance souhaite´) de cette popula-
tion de spectres, de manie`re a` comparer la valeur obtenue a` celle calcule´e pour
l’e´chantillon. Nous avons ge´ne´ralement pre´fe´re´ cette seconde me´thode qui, bien
que plus couˆteuse, a l’avantage de pouvoir appliquer le meˆme traitement (filtrage,
moyenne sur plusieurs saisons...) aux bruits rouges ge´ne´re´s que celui applique´ a` la
se´rie initiale. Nous y reviendrons au cours de ce manuscrit.
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Analyses spectrales dans ce manuscrit
Tous les spectres estime´s dans ce manuscrit (notamment dans les sections 3.4.1,
4.1.1 et 6.3.1.3) ont e´te´ calcule´s pour un certain nombre ny de saisons JJAS (122
jours). Pour cela, nous avons applique´ les diffe´rentes manipulations de´crites ci-
dessus :
1. Pour chaque saison, la se´rie correspondante a e´te´ tapered a` l’aide de la fonction
cosinus, avec p =10%, puis zero-padded jusqu’a` une longueur de 51214 points.
2. Pour chaque saison, le spectre est alors estime´ graˆce a` une FFT et recale´ sur
la variance de la se´rie initiale.
3. Pour chaque saison, on lisse alors le spectre obtenu graˆce a` la me´thode de
Daniell, avec m=5. La re´solution spectrale est alors d’environ 1/100 cycles
par jour.
4. On re´alise alors la moyenne des spectres obtenus pour chacune des ny saisons
afin d’estimer le spectre moyen de la variable e´tudie´e.
5. La significativite´ est alors de´termine´e en ge´ne´rant ny bruits rouges, le bruit
rouge i ayant la meˆme variance et autocorre´lation d’ordre 1 que la se´rie
temporelle correspondant a` la saison i. On applique alors les e´tapes 1 a` 4.
Ce processus est re´pe´te´ 1000 fois pour e´valuer le spectre moyen du bruit
rouge e´quivalent aux donne´es initiales, et les 95e et 99e quantiles de chaque
fre´quence de ce spectre moyen.
2.2.2 Analyse en ondelettes
L’analyse en ondelettes est, en quelque sorte, une ge´ne´ralisation de l’analyse spec-
trale du paragraphe pre´ce´dent. Elle consiste a` de´composer une se´rie temporelle
dans l’espace « temps/fre´quence ». Elle rend alors possible le suivi temporel d’une
e´chelle de variabilite´ et permet d’identifier des pe´riodes ou` elle est active et d’autres
ou` elle ne l’est pas. Cette me´thode statistique d’analyse du signal a souvent e´te´
utilise´e dans les e´tudes de variabilite´ intrasaisonnie`re, notamment pour mettre en
e´vidence les e´chelles intrasaisonnie`res de la MAO (Janicot et Sultan, 2001 ; Mou-
nier et al., 2007), et celles de la de´pression thermique saharienne (Lavaysse et al.,
2010). Nous l’utiliserons, ici, pour des objectifs similaires (sections 3.4.1, 4.1.1 et
4.1.3.5).
Une e´tude the´orique de l’analyse en ondelettes peut eˆtre trouve´ dans Daubechies
(1992), et un guide de son utilisation dans les sciences du climat dans Torrence et
Compo (1998). Nous ne donnons ici que quelques indications sur son calcul et les
tests de significativite´ associe´s.
Conside´rons une se´rie temporelle xt (t = 1,...,T), re´gulie`re avec une re´solution
temporelle constante δt et de moyenne nulle. Pour calculer le spectre en ondelettes,
c’est-a`-dire la contribution d’une e´chelle de temps a` un instant donne´, on construit
toute une famille de fonctions (les ondelettes), obtenues par translation et homothe´-
tie d’une fonction de base donne´e a priori, l’ondelette-me`re ψ0(η). Cette fonction
doit ve´rifier quelques proprie´te´s de base, notamment celle d’avoir une bonne re´solu-
tion en temps et en fre´quence. L’ondelette de Morlet qui consiste en une onde plane
module´e par une fonction gaussienne est l’ondelette-me`re la plus souvent utilise´e :
14Le choix de 512 points tient a` la re´solution spectrale que nous souhaitions obtenir au final.
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ψ0(η) = pi−1/4eiω0ηe−η
2/2
ou` ω0 est la pulsation de l’onde plane (ω0 = 6 pour satisfaire les conditions
d’admissibilite´ d’ondelette-me`re). Cette ondelette-me`re est ensuite translate´e et
dilate´e pour constituer une famille de fonctions de base sur lesquelles on projette















ou` ? indique le complexe conjugue´. En variant l’e´chelle de l’ondelette s (s est
relie´e a` la fre´quence par un facteur donne´ dans Torrence et Compo, 1998) et en
translatant l’ondelette le long de la localisation temporelle t, on construit le spectre
de la se´rie temporelle dans l’espace temps-fre´quence. Le spectre en ondelettes est
alors de´fini par |Wt(s)|2.
On notera que le spectre en ondelettes peut eˆtre calcule´ simplement en utilisant

















si k ≤ T2
−2pik
Tδt
si k > T2
Coˆne d’influence
Comme la se´rie temporelle est de longueur finie, des erreurs risquent d’apparaˆıtre
au de´but et a` la fin du spectre en ondelettes, qui pour son calcul suppose que
la se´rie est cyclique. Le coˆne d’influence est la re´gion du spectre ou` les effets de
bords deviennent non-ne´gligeables et peut eˆtre de´fini comme le temps pour lequel
la fonction d’autocorre´lation de l’ondelette devient importante (e-folding time de
la fonction d’autocorre´lation par exemple). Cette valeur de´pend de l’e´chelle s et
Torrence et Compo (1998) propose de prendre
√
2s pour l’ondelette-me`re de Morlet.
Significativite´
Comme pour estimer la significativite´ du spectre de Fourier, on peut comparer le
spectre en ondelettes obtenu a` chaque instant t et pour chaque e´chelle s a` celui
qu’on obtiendrait a` partir d’un bruit rouge de meˆme proprie´te´s que la se´rie initiale.
Les me´thodes possibles sont les meˆmes que celle de la section sur l’analyse spectrale,
a` laquelle on se re´fe`re pour plus de de´tails.
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2.2.3 Filtrage
Les donne´es que nous allons utiliser sont susceptibles de fluctuer a` des e´chelles tre`s
diffe´rentes : les e´chelles de´cennales, interannuelles, saisonnie`res, intrasaisonnie`res
voire diurnes. Pour e´tudier une variabilite´ particulie`re de l’atmosphe`re, il est sou-
vent ne´cessaire de l’isoler des autres e´chelles, afin d’en saisir les caracte´ristiques
essentielles, et avant, e´ventuellement, de la replacer dans un contexte plus ge´ne´ral.
Pour cela, on re´alise un filtrage temporel des donne´es.
2.2.3.1 Le filtre de Lanczos et le filtre digital
La principale me´thode de filtrage que nous avons utilise´e dans ce travail est celle
du filtre de Lanczos (Duchon, 1979). Si xt (t = 1,..,T) est la se´rie initiale, ce filtre
digital consiste a` calculer la nouvelle se´rie temporelle yt en utilisant une fonction





wpxt−p, pour N < t < T − N
Les poids wp doivent ve´rifier ∑Np=−N wp = 1 et w−p = wp pour p = 1,...,N.
La syme´trie permet au filtre de ne pas alte´rer la phase des harmoniques du signal
lors du passage de xt a` yt. Dans le cas d’un filtre passe-bas avec une fre´quence de






, pour p = −N, ..., 0, ...,N
Ce type de filtre re´duit la taille de la se´rie initiale, les N points de chaque bord
de xt e´tant perdus. Par ailleurs, l’augmentation de N ame´liore les proprie´te´s du
filtre (Fig. 2.1.a), mais bien e´videmment augmente le nombre de point perdus. La
plupart des donne´es que nous avons utilise´es s’e´tendent sur une longue pe´riode,
alors que nous ne nous sommes inte´resse´s qu’a` la saison d’e´te´ de juin a` septembre.
On peut se permettre de filtrer la se´rie sur une anne´e entie`re puis de ne re´cupe´rer
que la saison d’e´te´, sans qu’on ne perde de point dans cette pe´riode. Nous avons
utilise´ ge´ne´ralement N = 90, notamment pour le filtre passe-bande entre 10 et 60



















































Figure 2.1 – a) Re´ponse du filtre de Lanczos passe-bande entre 10 et 60 jours, pour
diffe´rentes valeurs de N : 50 pour la courbe en trait plein, 90 pour la courbe en tirete´,
et 180 pour la courbe en pointille´. b) Re´ponse du filtre digital base´ sur la FFT, pour
diffe´rentes longueurs de la se´rie filtre´e : 122 jours pour la courbe en tirete´, 1024 jours pour
la courbe en trait plein.
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jours est relativement bonne. En revanche, les pe´riodes au-dela` de 40 jours sont
de´ja` bien impacte´es par le filtre, ce qui donne une feneˆtre efficace de 10–40 jours
environ.
Nous avons parfois utilise´ des se´ries temporelles qui e´taient uniquement de´finies
sur notre pe´riode d’inte´reˆt (JJAS), et pour lesquelles on ne souhaitait pas perdre
de valeurs a` chaque bord lors du processus de filtrage. Nous avons, dans ce cas,
proce´de´ de manie`re diffe´rente, en passant dans l’espace de Fourier :
1. La se´rie initiale est modifie´e par du tapering et du zero-padding comme ex-
plique´ dans la section 2.2.1, afin de diminuer les discontinuite´s aux bords de
la se´rie et d’optimiser l’algorithme de FFT. La longueur de la nouvelle se´rie
est e´gale a` la puissance de 2 qui suit imme´diatement la longueur de la se´rie
initiale ;
2. On calcule la transforme´e de Fourier graˆce a` la FFT ;
3. On applique la fonction de transfert de la figure 2.1.b (courbe en trait plein).
Il s’agit d’une fonction cre´neau dont nous avons lisse´ les transitions par une
fonction cosinus, entre fc1 et fc1 − ∆ fc1 pour la fre´quence de coupure haute
et entre fc2 et fc2 + ∆ fc2 pour la fre´quence de coupure basse ;
4. Finalement, on reconstruit les donne´es a` l’aide d’une transformation de Fou-
rier inverse.
La re´ponse de ce filtre de´pend de la longueur de la se´rie de de´part : plus la
se´rie est longue, plus la re´ponse est nette et les effets de Gibbs faibles (Fig. 2.1.b).
La courbe en trait tirete´ pre´sente la re´ponse pour une se´rie de longueur 122, qui
correspond au nombre de jours pendant la saison d’e´te´ JJAS.
2.2.3.2 Filtrer le cycle saisonnier et la variabilite´ interannuelle
Nous avons parfois choisi de filtrer les donne´es de manie`re a` n’enlever que les parties
saisonnie`re et interannuelle de la variabilite´, afin d’obtenir des anomalies du champ
initial par rapport au cycle saisonnier. Si on e´crit la se´rie xt sous la forme xy,d ou`
y est l’anne´e et d le jour de l’anne´e, on peut e´liminer les variabilite´s saisonnie`re et
interannuelle de la manie`re suivante :




On lisse ce cycle saisonnier a` l’aide d’une moyenne glissante sur 10 jours. On
obtient le cycle saisonnier moyen x˜d.
2. On de´termine la partie interannuelle du signal pour la saison JJAS, ainsi que
la valeur moyenne du champ sur la saison JJAS :
xy = ∑
d∈JJAS
xy,d, x = ∑
d∈JJAS,y
xy,d
3. Finalement, on retranche le cycle saisonnier aux donne´es de de´part, en corri-
geant de la partie interannuelle :
x′y,d = xy,d − x˜d − (xy − x)
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2.2.4 Analyses en composantes principales
Une difficulte´ pour e´tudier la variabilite´ de l’atmosphe`re est la taille de l’espace
des phases du syste`me. L’analyse statistique devient un outil indispensable pour
aider le chercheur a` discriminer quelques composantes significatives du syste`me qui
ont un sens dynamique et physique, de la majeure partie des composantes qui ne
sont ge´ne´ralement pas pertinentes ou simplement des composantes de deuxie`me
ordre. On pre´sente ici quelques me´thodes qui sont usuellement utilise´es pour ten-
ter d’identifier de tels modes de variabilite´ de manie`re relativement objective et
significative.
2.2.4.1 Analyse en composantes principales classique
L’Analyse en Composantes Principales (ACP)15 – ou Empirical Orthogonal Func-
tions (EOFs) – a e´te´ utilise´e pour la premie`re fois en me´te´orologie par Lorenz
(1956). L’ACP permet d’identifier les points d’un champ qui tendent a` varier de
manie`re simultane´e, et donc de se´parer diffe´rents modes de variabilite´ (Hannachi
et al., 2007). Elle redistribue aussi la variance totale du champ parmi un petit
nombre de vecteurs, qui contiennent donc la plus grande partie de la variance.
Cette me´thode se base sur la matrice S de variance-covariance (temporelle)
d’un domaine donne´, qui contient la variance de tous les points de ce domaine sur
sa diagonale, et la covariance de toutes les paires de points de ce domaine ailleurs.





S est syme´trique et peut eˆtre diagonalise´e :
S = UΣ2UT
ou` U est la matrice orthonormale de vecteurs propres de S, appele´s EOFs, et
Σ2 la matrice diagonale de valeurs propres. On peut montrer que cette de´compo-
sition en vecteurs propres fournit des structures (spatiales dans le cas pre´sent) qui
maximisent la variance du champ original (von Storch et Zwiers, 1999) et donc
concentrent, en un certain sens, le maximum d’information utile. La valeur propre
associe´e indique le poids de la structure dans les donne´es initiales et est proportion-
nelle a` la fraction de variance que la structure explique. Si E = XU est la matrice
des Composantes Principales (CPs), on peut finalement de´composer le champ ini-
tial sur ces structures a` chaque instant :
X = EUT
Une CP donne´e indique ainsi le poids de la structure associe´e a` un instant
donne´.
En raison de la contrainte d’orthogonalite´, le premier mode issu de l’ACP est ce-
lui qui a le plus de chances d’eˆtre associe´ a` un mode de variabilite´ naturel ayant une
signification physique. Mais ce n’est pas force´ment le cas, meˆme lorsque la part de
variance explique´e est e´leve´e. Cette contrainte peut donner lieu a` un certain nombre
15Nous ne parlerons ici que de l’ACP Spatiale au sens de Richman (1986)
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de de´fauts, comme les « structures de Buell16 » (Buell, 1979), l’instabilite´ par rap-
port au domaine choisi et la de´ge´ne´rescence (valeurs propres pratiquement e´gales).
Pour corriger ce type d’erreur, les techniques de rotation peuvent eˆtre applique´es
a` un sous-ensemble de vecteurs propres (Richman, 1986). Nous n’avons cependant
pas juge´ utile d’appliquer ce genre de me´thode, pre´fe´rant tester la sensibilite´ au
domaine spatial et temporel des re´sultats, et privile´gier l’interpre´tation physique
des re´sultats.
2.2.4.2 Analyse en composantes principales complexes
Pourquoi passer en complexe ?
L’ACP simple permet donc d’extraire, d’une grande quantite´ de donne´es, les struc-
tures qui expliquent le plus de variance. Cependant, l’information sur l’e´volution
temporelle des donne´es n’est prise en compte que tre`s relativement, a` travers le
calcul des CPs. Cette e´volution temporelle ne contraint pas la de´termination des
structures principales. Il est pourtant courant d’observer des phe´nome`nes oscillants
ou propagatifs dans les champs atmosphe´riques. Dans le cas d’un phe´nome`ne pro-
pagatif, l’ACP simple peut permettre de reconnaˆıtre une telle structure, mais de
manie`re tre`s indirecte. Ceci se traduit ge´ne´ralement par l’obtention de deux modes
dont les structures spatiales sont en quadrature, dont les valeurs propres associe´es
sont tre`s proches, et dont les CPs correspondantes sont pe´riodiques et corre´le´es
avec un certain de´phasage temporel. Ce de´phasage est a` peu pre`s e´gal a` un quart
de longueur d’onde entre les deux EOFs, ce qui est le de´phasage typique d’une
onde de la forme :




= < [U(x) cos(ωt) + iU(x) sin(ωt)]
La paire d’EOFs semble, dans ce cas, identifier une forme de variabilite´ qui
pourrait eˆtre exprime´e sous la forme d’une telle onde dont les parties re´elle et
imaginaire correspondraient aux deux EOFs. Les deux EOFs ainsi de´tecte´s par
une ACP simple seraient en fait la repre´sentation d’un meˆme phe´nome`ne.
Transforme´e de Hilbert
L’ACP Complexe (ACPC – Horel, 1984) a alors e´te´ de´veloppe´e pour rechercher
de manie`re objective ce type de structure propagative dans un jeu de donne´es, et
permet en fait de condenser l’information obtenue par la paire d’EOFs simples en
un seul EOF complexe. Cette me´thode consiste a` transformer les donne´es de de´part
en les de´phasant d’un quart de longueur d’onde, et ceci pour toutes les longueurs
d’onde possibles. Pour cela, on calcule la transforme´e de Hilbert du champ f (x, t)
en passant dans l’espace de Fourier (Hahn, 1996) :
H[ f (x, t)] =∑
ω
fH(x,ω)e2ipiωt, avec fH(x,ω) =

−i fˆ (x,ω) si ω > 0
0 si ω = 0
i fˆ (x,ω) si ω < 0
16Le premier EOF tend a` avoir un seul poˆle, le second EOF tend a` ressembler a` un dipoˆle dont
l’axe de se´paration passe par le centre du premier EOF, le troisie`me et quatrie`me EOFs tendent a`
pre´senter un tripoˆle de meˆme axe que le dipoˆle de l’EOF2, ou un dipoˆle d’axe orthogonal a` celui
de l’EOF2...
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ou` fˆ est la transforme´e de Fourier de f comme de´finie en section 2.2.1. La trans-
forme´e de Hilbert permet donc de construire une se´rie dont tous les harmoniques
ont e´te´ de´cale´s d’un quart de pe´riode. On construit alors la nouvelle se´rie complexe
suivante :
XC = X+ iH(X)
ou` la partie re´elle contient les donne´es initiales et la partie imaginaire ces meˆmes
donne´es de´phase´es. L’ACPC consiste alors a` re´aliser une ACP sur la matrice de
variance-covariance de XC (SC = XCXC? avec ? de´signant la transpose´e conjugue´e),
c’est-a`-dire de diagonaliser la matrice SC dans une base orthonormale (SC est
hermitienne). L’ACPC va donc chercher a` optimiser la variance en utilisant des
structures complexes dont les parties re´elle et imaginaire sont de´phase´es d’une
longueur d’onde.
Interpre´ter les EOFs complexes
On obtient alors un ensemble d’EOFs complexes (les CEOFs – Em(x), m = 1,...,K)
auxquels on associe des CPs complexes (CPCs – Pm(t), m = 1,...,K). Les valeurs
propres de SC sont re´elles et sont proportionnelles a` la fraction de variance explique´e
par le mode correspondant (la variance de XC est e´gale a` deux fois celles de X).






Comme Em(x) et Pm(t) sont des variables complexes, on peut les de´composer
en module et argument :
Em(x) = em(x)eiXm(x), et Pm(t) = pim(t)eiθm(t)
On peut alors de´finir la pulsation, le nombre d’onde et la vitesse de phase de




, km(x) = −∇Xm(x) et cm(x, t) = ωm(t) km(x)|km(x)|2
On notera que ces grandeurs caracte´ristiques de la structure du mode propagatif
identifie´ varient a priori dans le temps et dans l’espace. Pour repre´senter un tel
mode de variabilite´, nous avons choisi de superposer le module de la partie spatiale
du CEOF, em(x), et la vitesse de phase associe´e cm(x, t).
Finalement, on reconstruira les donne´es re´elles initiales de la manie`re suivante :


















em(x)pim(t) cos (ωm(t)t− km(x) · x)
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Cette me´thode sera notamment utilise´e dans le chapitre 4, au cours de l’article
Chauvin et al. (2010). Elle nous permettra e´galement de de´finir le mode intrasai-
sonnier propagatif de l’OLR dans la section 5.4.3, qui sera e´value´ dans l’ensemble
des mode`les de CMIP3 (Chapitre 6).
Et l’analyse en composantes principales e´tendues ?
L’ACPC est relativement peu utilise´e car son interpre´tation paraˆıt peut-eˆtre com-
plique´e. Une autre me´thode pour prendre en compte l’e´volution temporelle des don-
ne´es est l’ACP E´tendue (ACPE – Fraedrich et al., 1997) qui consiste a` construire
un nouveau jeu de donne´es comprenant des re´pe´titions des donne´es initiales mais
avec des de´calages dans le temps bien choisis. On re´alise alors une ACP sur ce
nouveau jeu de donne´es pour obtenir des EOFs e´tendus, qui contiennent alors la
structure spatiale des modes associe´s a` diffe´rents instants qui correspondent aux
de´phasages choisis au de´part. Bien que la me´thode soit plutoˆt flexible (choix des
de´calages temporels non force´ment conse´cutifs), elle suppose un choix a priori qu’il
n’est pas toujours aise´ a` justifier et fournit un nombre important de structures (une
par de´calage temporel) rendant le re´sultat peu concis. Au contraire, l’ACPC est
une proce´dure rigoureuse qui ne fait justement pas cet a priori sur les e´chelles de
variabilite´ du champ de de´part, et qui condense l’information. Nous avons tout de
meˆme teste´ cette me´thode qui a donne´ des re´sultats tre`s similaires a` ceux utilisant
l’ACPC. Nous n’en pre´senterons cependant pas les re´sultats associe´s.
2.2.4.3 Traitement initial des donne´es d’entre´e
Avant de re´aliser une ACP ou ACPC sur un jeu de donne´es, un certain nombre de
manipulations peuvent eˆtre re´alise´es, selon le type de donne´es dont on dispose et
selon ce que l’on souhaite mettre en e´vidence.
Centrage
La premie`re, qui est implicite dans tout ce qu’on a mentionne´ pre´ce´demment, est
de centrer les se´ries temporelles, c’est-a`-dire de leur retrancher leur moyenne tem-
porelle :
X′(x, t) = X(x, t)− X(x)
C’est aussi une e´tape importante avant de re´aliser un filtrage des donne´es. On
supposera toujours que cette e´tape a e´te´ re´alise´e.
Normalisation ou non ?




Cette manipulation permet de s’inte´resser a` la variance relative de la variable
de de´part, et de mettre sur un pied d’e´galite´ des re´gions qui peuvent avoir des
variances totales tre`s diffe´rentes. Avec normalisation, les ACPs maximiseront donc
cette variance relative, en utilisant la matrice de corre´lation plutoˆt que celle de
variance-covariance. Nous avons re´alise´ des ACPs avec ou sans cette e´tape pre´limi-
naire sur les donne´es. La sensibilite´ des re´sultats pre´sente´s dans ce manuscrit reste
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cependant faible, probablement car les ACPs ont e´te´ re´alise´es sur des domaines ou`
la variance est relativement homoge`ne.
Ponde´ration ge´ographique
En utilisant une grille horizontale re´gulie`re en latitude et longitude, le nombre de
points par unite´ de surface augmente en se de´plac¸ant vers les hautes latitudes, du
fait de la sphe´ricite´ de la Terre. La matrice de variance-covariance va alors attribuer
plus de poids aux hautes latitudes qu’a` celles proches de l’e´quateur. Ces effets sont
importants lorsque le domaine en latitude est relativement grand. Afin de palier
cette surrepre´sentation des hautes latitudes, on ponde`re les donne´es initiales par
un coefficient de correction spatiale, qui de´pend de la latitude λ :
X′(x, t) = X(x, t)×
√
cosλ(x)
Cette ope´ration revient a` multiplier la variance (ou covariance) par cosλ(x),
qui est la partie variable de la surface du point de grille (S = R2T cos(λ)∆λ∆φ
avec RT le rayon de la Terre et ∆λ, ∆φ les re´solutions en latitude et en longitude,
constantes).
En sortie d’ACP, il est ne´cessaire de rediviser les EOFs par ces facteurs, afin
de retrouver l’agencement spatial initial.
2.2.4.4 Significativite´
Analyse qualitative : le test de Scree
Le crite`re de Scree (Cattell, 1966) permet d’e´valuer le nombre de composantes
issues de l’ACP qui peuvent eˆtre conside´re´es comme significativement diffe´rentes
du bruit. Le terme de Scree correspond a` la valeur propre pour laquelle on observe
une cassure concave dans la courbe des valeurs propres trace´es de la plus e´leve´e a`
la plus faible. Ce terme de Scree indique le nombre de structures qui repre´sentent
des structures statistiquement significatives dans le temps et l’espace. Celles-ci
correspondent aux valeurs propres les plus e´leve´es.
Nous avons peu utilise´ ce crite`re, e´tant donne´ que nous nous sommes ge´ne´ra-
lement focalise´s sur le premier (parfois second) mode issu de l’ACP, estimant que
la contrainte d’orthogonalite´ e´tait trop importante pour interpre´ter les modes sui-
vants. On remarquera que cette contrainte est encore plus forte dans le cas d’une
ACPC.
Crite`re de de´ge´ne´rescence : le test de North
E´tant donne´ que les analyses sont re´alise´es sur un e´chantillon de taille finie, les
valeurs propres calcule´es ne sont en fait que des estimations des vraies valeurs
propres, de meˆme que les vecteurs propres. Ces valeurs propres, lorsqu’elles sont
proches, peuvent en fait eˆtre une estimation de la meˆme valeur propre, indiquant
alors une de´ge´ne´rescence de l’espace propre associe´. Dans ce cas, le doublet corres-
pond a` la meˆme part de variabilite´ et on ne peut pas interpre´ter l’un sans l’autre
(Escofier et Page`s, 1998). North et al. (1982) ont propose´ une me´thode quantitative
pour estimer si deux valeurs propres successives sont effectivement diffe´rentes ou
non. L’erreur d’e´chantillonnage doit alors tenir compte du degre´ de liberte´ n? qui
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prend en compte le fait que le champ analyse´ a` un instant donne´ n’est pas comple`-
tement inde´pendant des instants pre´ce´dents (serial correlation). On peut e´valuer




ou` n est le nombre d’observations et ρ le coefficient d’autocorre´lation d’ordre
1.
Selon le test de North, deux valeurs propres successives λi et λi+1 sont signifi-
cativement diffe´rentes (c’est a` dire qu’il n’y a pas de de´ge´ne´rescence) lorsque :





2.2.5.1 Re´gressions ou composites ?
Les me´thodes pre´sente´es dans les sections pre´ce´dentes sont, en fait, des techniques
pour filtrer les donne´es dans le temps et dans l’espace. L’objectif est de de´finir
des indices caracte´ristiques d’un phe´nome`ne, d’une variabilite´, afin d’en e´tudier la
structure spatiale et temporelle. Deux me´thodes sont a priori possibles. La pre-
mie`re consiste a` re´gresser un champ donne´ sur ce type d’indices, e´ventuellement en
introduisant des de´calages temporels (e.g., Kiladis et al., 2006, 2009 ; Leroux et al.,
2010). Cette approche line´aire permet de caracte´riser la structure du champ corre´le´
a` diffe´rentes e´tapes du phe´nome`ne e´tudie´. Elle ne permet pas, cependant, d’e´tudier
les non-line´arite´s dues, par exemple, a` la polarite´ des anomalies. Pour cette raison,
nous avons pre´fe´re´ une approche composite. Ce type d’analyse ne´cessite de de´finir
des e´ve`nements typiques et intenses du phe´nome`ne que nous souhaitons e´tudier,
qui ge´ne´ralement caracte´risent, pour les uns les phases hautes de la variabilite´, et
pour les autres ses phases basses.
2.2.5.2 Principes, de´finitions des e´ve`nements
On se´lectionne ge´ne´ralement les dates en se basant sur l’indice caracte´risant le phe´-
nome`ne d’e´tude : un e´ve`nement positif (respectivement ne´gatif) correspond a` un
indice supe´rieur (respectivement infe´rieur) a` un (respectivement moins un) e´cart-
type σ (respectivement −σ), et maximum (respectivement minimum). Le seuil
choisi pour de´finir les e´ve`nements joue indirectement sur leur fre´quence d’occur-
rence. Le choix d’un e´cart-type permet de se trouver au-dessus du seuil pendant
33% du temps (dans le cas d’une distribution gaussienne), ce qui donne des e´ve`ne-
ments rares, mais pas trop pour en avoir un nombre suffisant et assurer la robustesse
de l’analyse composite. Pour des variations raisonnables, la sensibilite´ du composite
a` ce seuil est relativement faible.
On dispose alors d’un ensemble de dates D d’e´ve`nements pour lequel on peut
calculer la structure composite XD (moyenne) d’un champ X(x, t) a` diffe´rents de´-
calages temporels τ, ainsi que la variance σ2D de cette population autour de cette





X(x, t + τ)
σ2D(x, τ) =
1
nD − 1 ∑t∈D
(X(x, t + τ)− XD(x, τ))2
ou` nD est le cardinal de D.
2.2.5.3 Reconstruire le champ a` partir des anomalies composites
Nous avons propose´ en section 2.2.3.2 une me´thode simple pour calculer les anoma-
lies d’un champ par rapport a` sa variabilite´ lente, i.e. saisonnie`re et interannuelle.
Nous avons souvent utilise´ ce type d’anomalies pour calculer la structure composite
associe´e a` un certain type d’e´ve`nement (par exemple en section 4.1.3.7), et par-
fois, nous avons « reconstruit » le champ de de´part, c’est-a`-dire ajoute´ a` l’anomalie
composite la valeur climatologique associe´e (par exemple en section 4.3).















Les deux derniers termes de cette e´quation correspondent a` des effets d’e´chan-
tillonnage dus a` une re´partition irre´gulie`re des e´ve`nements au cours de la saison et
des anne´es. Le composite des anomalies (1er terme du membre de droite) est donc
exempt de ces fluctuations d’e´chantillonnage, et la somme de ces anomalies compo-
sites et de la moyenne climatologique X permet de rendre compte de la valeur re´elle
du champ, que l’on qualifiera de valeur « reconstruite ». Ce type de repre´sentation
du composite sera inte´ressante pour comprendre comment l’anomalie composite
module le champ global, et notamment pour mettre en avant des changements de
re´gime.
2.2.5.4 Significativite´
Afin d’interpre´ter la structure composite d’un type d’e´ve`nements pour un champ
donne´, il est essentiel de s’assurer que cette structure n’est pas seulement un re´sultat
de l’e´chantillonnage et de quelques individus de la population utilise´e. Il est donc
indispensable d’e´valuer la significativite´ du composite.
L’approche classique : le test de Student
La premie`re e´tape consiste a` poser l’hypothe`se que l’on souhaite tester (et rejeter),
qui est ge´ne´ralement la suivante, dite hypothe`se nulle :
H0 : XD = µ
ou` XD est l’espe´rance de la population D, et ou` µ est ge´ne´ralement pris e´gal a`
l’espe´rance X de la population initiale.
Si on suppose que H0 est vraie, et que la population D suit une loi normale,
alors la variable :






suit une loi de Student a` nD − 1 degre´s de liberte´. XˆD est l’estimation de la
moyenne sur l’e´chantillon, et σˆ2D celle non-biaise´e de sa variance. Selon le niveau
de confiance α (0.05, 0.01 par exemple) que l’on se fixe, on de´termine17 la valeur
critique tα pour laquelle : H0 est vraie ⇒ P(|t| ≥ tα) ≤ α. Donc si |t(x, τ)| ≥
tα, on peut rejeter H0 au point (x, τ), avec une confiance de (1− α)× 100%. La
valeur tα peut a priori de´pendre du point (x, τ), notamment en pre´sence de valeurs
manquantes dans le jeu de donne´es.
Dans le cas ou` l’on compare la moyenne de deux populations D1 et D2, l’hy-
pothe`se nulle devient : H0 : XD1 = XD2 . Il convient alors de modifier le test de
Student en calculant la variable suivante :
tˆ(x, τ) =
XˆD1(x, τ)− XˆD2(x, τ)
σˆD1 ,D2(x, τ)
ou` σˆD1 ,D2 est une variance corrige´e prenant en compte que les deux populations








Comme pre´ce´demment, t suit une loi de Student avec n f degre´s de liberte´, qui,








2/(nD1 − 1) + (σˆ2D2/nD2)2/(nD2 − 1)
On peut alors comme ci-dessus de´terminer le niveau de confiance avec lequel
l’hypothe`se H0 peut eˆtre rejete´e.
Des difficulte´s intrinse`ques au test de Student et des alternatives
Le test de Student suppose que la population suit une loi normale, et que dans le
cas ou` l’on compare deux populations, les deux e´chantillons ont e´te´ se´lectionne´s de
manie`re ale´atoire. Ces deux hypothe`ses sont essentielles pour la validite´ du test,
meˆme s’il se re´ve`le ge´ne´ralement robuste a` de faibles e´carts a` ces conditions. Brown
et Hall (1999) montrent, en fait, que le test de Student ne peut pas eˆtre utilise´
dans le cas d’une analyse composite, e´tant donne´ que les deux populations ne sont
pas se´lectionne´es au hasard mais en fonction d’un indice particulier. L’hypothe`se
de la loi normale est aussi difficile a` ve´rifier, puisque la distribution des donne´es
dans chaque population est inconnue, meˆme si les donne´es initiales suivent une
loi gaussienne (Terray et al., 2003). On notera, en outre, que les pre´cipitations
repre´sentent une difficulte´ supple´mentaire, e´tant donne´ que leurs distributions ne
suivent pas une loi gaussienne.
Pour de´passer ces difficulte´s, Terray et al. (2003) ont propose´ une approche
un peu diffe´rente pour e´valuer la significativite´ d’un composite. L’hypothe`se nulle
est un peu diffe´rente : H0 : les e´le´ments de D ont e´te´ tire´s au hasard (tirage
sans remise). Pour tester cette hypothe`se, on peut comparer XˆD a` la moyenne
17a` l’aide d’une table de la loi de Student.
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du champ Xˆ. Il peut eˆtre alors montre´ que, dans le cas ou` D est une population
tire´e au hasard (H0 est vraie), la moyenne composite XˆD est e´gale a` Xˆ avec une
erreur
√
(n− nD)/(nD × (n− 1)) × σˆX, n e´tant la longueur de la se´rie X et σˆX
l’estimation non-biaise´e de sa variance.





Comme dans le test de Student, de grandes valeurs de Uˆ(x) indiquent que l’hy-
pothe`se nulle a de grande chance d’eˆtre rejete´e. Pour e´valuer le niveau de confiance
avec lequel on peut rejeter H0, on de´termine la valeur critique Uα de la distribution
de U pour laquelle on a H0 est vraie ⇒ P(|U| ≥ Uα) ≤ α. Il est alors ne´cessaire
de connaˆıtre la loi de probabilite´ de U sous l’hypothe`se H0. Pour cela, on peut
re´aliser un grand nombre de tirage ale´atoire pour de´terminer cette distribution,
ou, comme le proposent Terray et al. (2003), approximer la distribution de U par
une distribution gaussienne de moyenne nulle et d’e´cart-type e´gal a` un, graˆce a`
l’utilisation d’une version ge´ne´ralise´e du the´ore`me central limite.
Nous avons teste´ cette me´thode, qui nous a donne´ des re´sultats tre`s similaires
au test de Student. Ceci peut se comprendre par le fait que les composites que
nous avons calcule´s e´taient issus d’une population relativement importante (une
centaine d’individus ge´ne´ralement), ce qui montre dans ce cas la robustesse du test
lorsque les hypothe`ses sous-jacentes ne sont pas totalement ve´rifie´es. Nous avons
donc, au final, pre´fe´re´ utiliser le test classique de Student, sauf dans le cas des
pre´cipitations. Pour celles-ci, nous avons choisi de tirer ale´atoirement un grand
nombre d’e´chantillons (1000 en ge´ne´ral), sur lesquels calculer le composite, et ainsi
e´valuer en chaque point le 95e (ou 99e) percentile de la distribution. Ce test revient
alors a` utiliser la solution propose´e par Terray et al. (2003), sans faire d’a priori
sur la loi de U.
2.2.6 Utilisation du diagramme de Taylor
Un dernier outil a e´te´ utilise´, dans le chapitre 6, ou` nous avons e´value´, dans un
grand nombre de mode`les de climat, la repre´sentation de la variabilite´ intrasaison-
nie`re de la MAO. L’objectif e´tait d’essayer de synthe´tiser, sur un seul diagramme,
l’information obtenue. Le diagramme de Taylor (Taylor, 2001) nous a permis de
comparer, d’une manie`re quantitative, les diffe´rences et ressemblances entre mo-
de`les et observations, pour une structure spatiale ou temporelle donne´e. Le dia-
gramme de Taylor regroupe, sur un meˆme graphique bidimensionnel, le coefficient
de corre´lation, l’erreur quadratique moyenne et le rapport des variances entre les
deux structures.
Si fn et rn, n =1,...N, repre´sentent les deux structures spatiales ou temporelles,





n=1( fn − f )(rn − r)
σfσr
ou` f et r indiquent les valeurs moyennes de f et r, et σf et σr leur e´cart-type
respectif (la valeur biaise´e dans le cas pre´sent). Le coefficient de corre´lation ne
permet pas de quantifier la diffe´rence d’amplitude entre les deux structures. Pour
cela on calcule l’erreur quadratique moyenne E :
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Figure 2.2 – A` gauche : relation ge´ome´trique entre le coefficient de corre´lation R, l’erreur
quadratique centre´e E′, et les e´carts-types σf et σr. A` droite : Diagramme de Taylor. La
distance radiale est proportionnelle a` l’e´cart-type de la structure. L’erreur quadratique
centre´e entre le test et la re´fe´rence est proportionnelle a` la distance entre les deux points
(meˆme unite´ que l’e´cart-type). Le coefficient de corre´lation est donne´ par l’angle azimutal








( fn − rn)2
]1/2
que l’on peut, en fait, de´composer en un biais global et une partie centre´e :






( fn − f )− (rn − r)
]2
= E2 + E′2
Lorsque E′ s’approche de ze´ro, les structures deviennent similaires, mais pour
une erreur donne´e, il est impossible de de´terminer la part de l’erreur due a` une
diffe´rence de structure et celle due a` une diffe´rence d’amplitude dans les variations.
L’association de E′ et de R permet alors d’obtenir des informations comple´mentaires
sur l’origine des diffe´rences observe´es. En fait, on peut montrer que E′, R, σf et σr
ve´rifient la relation suivante (Fig. 2.2) :
E′2 = σ2f + σ
2
r − 2σfσrR
Cette relation permet alors de reporter sur un meˆme diagramme les quatre
variables (Fig. 2.2). Pour cela, on choisit un champ comme re´fe´rence, et pour le
champ test, on calcule les diffe´rentes variables statistiques indique´es pre´ce´demment.
La distance entre les deux points correspond a` l’erreur quadratique centre´e E′,
l’angle azimutal entre les deux points est associe´ a` la corre´lation entre les deux
structures, et la distance radiale est proportionnelle a` l’e´cart-type des structures.
On peut e´ventuellement normaliser l’e´cart-type du test par celui de la re´fe´rence.
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Conclusion
Ce chapitre nous a donc permis de pre´senter les donne´es et les outils que nous
avons utilise´s pendant ces trois ans de the`se. Pour un certain nombre, ils ont de´ja`
e´te´ largement utilise´s dans l’e´tude de la variabilite´ intrasaisonnie`re. Ce chapitre
permettra donc d’aborder la suite avec une connaissance des outils importants
pour de´tecter et caracte´riser la variabilite´ de la MAO.
Un effort tout particulier a e´te´ re´alise´ pour e´valuer la robustesse des re´sultats
obtenus, que ce soit en diversifiant les sources des donne´es utilise´es, en multipliant
les approches techniques, et en e´valuant de manie`re pre´cise la significativite´ de
chaque re´sultat. Ce travail sur les outils statistiques doit re´ellement eˆtre vu comme
un moyen d’extraire de manie`re plus ou moins objective un signal de la grande quan-
tite´ de donne´es dont nous disposons. Ce signal nous permettra ensuite d’e´tudier
la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO. Malgre´ la multiplication des me´thodes
et des tests de significativite´, c’est sans aucun doute l’interpre´tation physique que
l’on fera de tel ou tel phe´nome`ne de´tecte´ qui en traduira la vraisemblance et la
robustesse.
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The approach is to try first short-range forecasts, then
long-range forecasts of those properties of the circulation
that can perpetuate themselves over arbitrarily long periods
of time... and only finally to attempt forecast for medium-
long time periods which are too long to treat by simple
hydrodynamic theory and too short to treat by the general
principle of equilibrium theory.
John von Neumann (1955)
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En langage moderne, les short-range forecasts de John von Neumann correspon-draient aux pre´visions du temps a` quelques jours, tandis que ses long-range
forecasts seraient e´quivalents aux projections climatiques, s’e´tendant d’une saison
a` plusieurs anne´es. Entre les deux, on trouve les medium-range forecasts, visant
des pre´visions intrasaisonnie`res de l’ordre d’une semaine a` plus d’un mois. C’est
ce type d’e´chelles que nous allons aborder dans ce chapitre et les suivants.
E´tant donne´ les progre`s qui ont e´te´ faits dans la pre´vision du temps et dans
les projections climatiques, il semble donc que nous soyons aujourd’hui capables
d’aborder la pre´vision de ces e´chelles de temps, comme le proposait von Neumann.
Bien suˆr, la variabilite´ intrasaisonnie`re (ISV1) a e´te´ e´tudie´e depuis bon nombre
d’anne´es, en particulier sur l’oce´an Indien et dans le cadre de la mousson indienne.
Ainsi, Madden et Julian (1971) ont e´te´ parmi les premiers a` montrer l’existence
d’un mode cohe´rent de variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tropiques, qui porte
d’ailleurs leurs noms : l’oscillation de Madden et Julian (MJO2). L’inte´reˆt pour
l’ISV sur l’Afrique de l’Ouest et de son impact sur la MAO est cependant plus
re´cent, datant de la fin des anne´es 90, ondes d’est mises a` part.
Ce chapitre se de´compose de la manie`re suivante : apre`s avoir de´fini les e´chelles
auxquelles nous nous inte´ressons (section 3.1), nous proposons, en section 3.2, une
vision globale de la variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tropiques, permettant de
mieux saisir les enjeux de la pre´vision des e´ve`nements intrasaisonniers. La section
3.3 pre´sente, succinctement, les modes principaux de l’ISV sous les tropiques (MJO
et ondes e´quatoriales), leurs caracte´ristiques et les me´canismes associe´s. Cette sec-
tion sera particulie`rement utile pour mieux comprendre l’ISV de la MAO, mais
aussi pour aborder l’e´valuation de l’ISV dans les mode`les de climat (section 3.5).
La section 3.4 se concentre sur la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, en e´te´, et
propose, outre une synthe`se bibliographique, un cadre ge´ne´ral et original de l’ISV
sur l’Afrique de l’Ouest et des e´chelles de temps associe´es. Enfin, la section 3.5
illustre les aptitudes diverses des mode`les actuels a` repre´senter l’ISV sous les tro-
piques. Cette dernie`re section sera particulie`rement utile pour aborder le chapitre
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3.1 De´finitions et e´chelles
L’ISV est donc associe´e aux e´chelles infe´rieures a` la saison, mais supe´rieures a`
la journe´e. Pour fixer les ordres de grandeur, nous avons choisi de nous focaliser
sur les e´chelles de temps entre 1 jour et 90 jours (environ 3 mois). Les e´chelles
habituellement classe´es dans le synoptique (infe´rieures a` 10 jours) feront donc partie
de l’ISV. Nous les aborderons cependant peu dans ce manuscrit, soit en tant que
telles (sections 3.3.2 et 3.4.4), soit sous l’angle des interactions d’e´chelles (sections
3.3.1 et 3.4.3).
3.2 La variabilite´ intrasaisonnie`re, est-ce im-
portant ?
3.2.1 Des enjeux socio-économiques cruciaux
L’ISV est le plus souvent aborde´e sous l’angle des pre´cipitations ou de l’activite´
convective3 (via l’OLR). Ce sont, en effet, les parame`tres cruciaux pour les popu-
lations des re´gions tropicales. La variabilite´ des pre´cipitations a` de telles e´chelles
peut eˆtre associe´e a` des pe´riodes prolonge´es de se´cheresse, durant parfois plusieurs
semaines (dry spells et breaks), et dont les impacts sont ge´ne´ralement catastro-
phiques sur l’agriculture et les ressources en eau. A` l’inverse, des pe´riodes longues
avec de forts taux de pre´cipitations (wet spells et active periods) peuvent eˆtre a`
l’origine d’inondations et de glissements de terrain, de´sastreux sur les plans humain
et e´conomique. Mieux comprendre les me´canismes a` l’origine de tels e´ve`nements
intrasaisonniers, pour en ame´liorer leur pre´vision, est donc un enjeu majeur des
sciences du climat.
3.2.2 Climatologie de la convection sous les tropiques
Avant d’aborder l’ISV de la convection sous les tropiques, il est important d’en
rappeler la climatologie (Fig. 3.1). L’ISV correspond, en effet, a` des modulations
des pre´cipitations et de l’activite´ convective, qu’il est ne´cessaire de comparer a` leur
valeur moyenne, afin d’en e´valuer l’importance et la significativite´. Pendant l’e´te´
bore´al, la convection se situe essentiellement au nord de l’e´quateur. La ZCIT se
positionne entre 5◦N et 15◦N, et est bien marque´e sur le Pacifique, l’Atlantique
et l’Afrique. Sur l’oce´an Indien, les pre´cipitations s’e´tendent de 10◦S jusqu’a` pre`s
de 30◦N, sur le continent asiatique : c’est la mousson indienne et celle d’Asie du
Sud-Est. En revanche, la ZCIT pre´sente une coupure a` l’ouest de l’oce´an Indien
et sur l’Afrique de l’Est. En e´te´, on observe trois poˆles majeurs d’activite´ convec-
tive, sur le golfe du Bengale, l’est du Pacifique e´quatorial et l’Afrique e´quatoriale
(OLR < 220 W m−2 et pre´cipitations > 10 mm jour−1). On notera quelques poˆles
secondaires, au niveau des massifs africains (voir section 1.2.3.1), du sud de l’Ame´-
rique Centrale, et des Philippines. En termes de pre´cipitations, un poˆle important
existe aussi sur l’est de l’Atlantique, tandis que le poˆle sur l’Afrique e´quatoriale
est moins marque´. Il faut souligner qu’il y existe peu d’observations dans cette
3mais pas seulement comme nous le verrons plus loin. On notera meˆme que, historiquement, la
MJO a e´te´ observe´e dans les champs de vent zonal et de pression de surface (Madden et Julian,
1971).





















































Figure 3.1 – Climatologies pour la saison JJAS a) des pre´cipitations GPCP (1997 a` 2006,
en mm jour−1) et b) de l’OLR-NOAA (1979 a` 2007, en W m−2).
re´gion pour contraindre les pre´cipitations GPCP, de´rive´es d’observations satellites
(section 2.1.1.2).
3.2.3 Variabilité intrasaisonnière, ordres de grandeur
La variance intrasaisonnie`re est repre´sente´e sur les figures 3.2.a en termes de pre´-
cipitations et 3.3.a en termes d’OLR. Comme pre´cise´es en section 3.1, les e´chelles
intrasaisonnie`res correspondent, ici, a` toutes les e´chelles de temps s’e´talant de 1 a`
90 jours. La variance intrasaisonnie`re est calcule´e apre`s avoir filtre´ les donne´es de
pre´cipitations et d’OLR a` l’aide du filtre digital passe-haut a` 90 jours, discute´ en
section 2.2.3.1. Pour fixer les ordres de grandeur, on notera sur les figures 3.2 que
des variances de 50, 100 et 200 mm2 jour−2 repre´sentent respectivement des e´carts-
types d’environ 7, 10 et 14 mm jour−1. De meˆme, pour l’OLR, des variances de 500,
1000 et 2000 W2 m−4 correspondent respectivement a` des e´carts-types d’environ
22, 32 et 44 W m−2. Ces valeurs sont a` comparer aux climatologies de la figure 3.1,
afin d’en e´valuer l’importance.
Les structures de variabilite´ sont relativement cohe´rentes d’un jeu de donne´es a`
l’autre. Les principaux poˆles d’ISV se situent au niveau de la mousson asiatique et
du Pacifique Est, avec des valeurs de´passant 200 mm2 jour−2 et 2000 W2 m−4. Les
re´gions concerne´es sont essentiellement l’Inde, le golfe de Bengale, l’Asie du Sud-
Est et les Philippines. Dans ces re´gions, l’ISV correspond a` une modulation des
pre´cipitations moyennes de plus de 150%, et des fluctuations de l’OLR de l’ordre
de ±40 W m−2, dans des re´gions ou` la moyenne descend de´ja` a` 200 W m−2. Des







































































































































Figure 3.2 – Variances intrasaisonnie`res des pre´cipitations GPCP pour les saisons JJAS de
1997 a` 2006 (re´solution horizontale de 1◦x1◦, en mm2 jour−2). a) Variance intrasaisonnie`re
totale, obtenue apre`s filtrage des pre´cipitations par un filtre passe-haut a` 90 jours de type
digital (voir section 2.2.3.1). b) Idem a), mais pour la variance des pe´riodes infe´rieures a`
10 jours. d) Idem a) mais pour la variance dans la bande 10–90 jours. Noter que l’e´chelle
de couleur n’est pas la meˆme que pour a) et b). c) Rapport entre la variance des pe´riodes
infe´rieures a` 10 jours et la variance intrasaisonnie`re totale (en %). e) Idem c), mais pour le
rapport entre la variance dans la bande 10–90 jours et la variance intrasaisonnie`re totale.
Les domaines indique´s sont ceux utilise´s en section 3.4.1 pour e´valuer les e´chelles de l’ISV
dans la MAO.




































































































































Figure 3.3 – Idem Fig. 3.2, mais pour l’OLR-NOAA de 1979 a` 2007 (re´solution horizontale
de 2.5◦x2.5◦). Les variances sont en W2 m−4.






























Figure 3.4 – Idem Fig. 3.2.c, mais pour les e´chelles entre 3 et 10 jours, rapporte´es aux
e´chelles synoptiques infe´rieures a` 10 jours.
poˆles secondaires sont observe´s dans le sud de l’oce´an Indien tropical, vers 5 a` 10◦S
(jusqu’a` 160 mm2 jour−2), tout le long de la ZCIT dans le Pacifique, dans l’est de
Atlantique tropical, au niveau des reliefs d’Afrique de l’Ouest et plus largement du
Sahel. Bien que plus faibles, ces poˆles d’ISV sont tout aussi importants, modulant
les pre´cipitations moyennes de l’ordre de 100% a` 150% aussi. Si l’on distingue
les e´chelles synoptiques des e´chelles intrasaisonnie`res supe´rieures a` 10 jours, on
remarque une contribution relativement e´quivalente des deux e´chelles, sur l’oce´an
Indien et sur l’Asie, en termes de pre´cipitations, et clairement a` l’avantage de l’ISV
supe´rieure a` 10 jours en termes d’OLR. La contribution des e´chelles synoptiques est
un peu plus e´leve´e dans le Pacifique Est, de l’ordre de 60%. Au-dessus de l’Afrique,
ces e´chelles sont nettement pre´ponde´rantes, expliquant dans cette re´gion plus de
70% de l’ISV. En fait, les pre´cipitations sur l’Afrique sont module´es, pour une
part importante, par les e´chelles infe´rieures a` 3 jours, (> 40% – Fig. 3.4). Cette
contribution des e´chelles tre`s courtes n’a d’ailleurs que peu d’e´quivalent sur le reste
des tropiques4, leur contribution e´tant plutoˆt de l’ordre de 20%. La convection sur
le continent africain pre´sente donc une spe´cificite´ importante, marquant que les
pre´cipitations y sont tre`s sporadiques d’un jour a` l’autre, et de nature tre`s diffe´rente
a` celle de la mousson indienne, par exemple.
Cette mise en perspective ge´ne´rale5 de l’ISV montre donc que les e´chelles intra-
saisonnie`res ont un impact essentiel sur la convection, modulant les pre´cipitations
dans les re´gions de mousson de plus de 100% par rapport au cycle saisonnier. Les
e´chelles synoptiques ont ge´ne´ralement une contribution de 50% dans cette varia-
bilite´, parfois plus faible, comme dans l’oce´an Indien, et parfois plus importante,
comme sur l’Afrique de l’Ouest, ou` elles correspondent a` plus de 70% de l’ISV.
Dans cette re´gion, les e´chelles supe´rieures a` 10 jours ont donc un impact plus faible
sur la convection, mais non ne´gligeable, tout de meˆme (Sultan et al., 2003) : ces
e´chelles peuvent moduler les pre´cipitations de ±4 mm jour−1 (de 50% a` 80% de
la valeur climatologique selon les re´gions), et l’OLR de ±15 W m−2. Mais sur-
tout, a` la diffe´rence des e´ve`nements tre`s intenses et tre`s localise´s dans le temps,
ce type d’e´chelles est associe´ a` une persistance importante de la modulation de la
4On retrouve e´galement cette signature sur le nord de l’Ame´rique du Sud.
5Celle-ci est, semble-t-il, peu pre´sente dans la litte´rature, et souvent focalise´e sur une re´gion
particulie`re.
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convection, et c’est souvent cet aspect inte´grateur qui conduit a` des catastrophes
e´conomiques et humaines majeures.
3.3 Les principaux modes de variabilite´ intrasai-
sonnie`re sous les tropiques
L’oscillation de Madden-Julian, de´couverte en 1971 (Madden et Julian, 1971), est
sans nul doute le mode intrasaisonnier qui a suscite´, et suscite toujours, le plus
grand inte´reˆt de la communaute´ internationale des sciences du climat. C’est aussi
le mode dominant de l’ISV dans l’atmosphe`re tropicale, caracte´rise´ par des e´chelles
allant de 30 a` 90 jours, selon les e´tudes. Mais ce n’est pas le seul, comme l’ont
rappele´ des e´tudes telles que celle de Wheeler et Kiladis (1999) : la dynamique des
ondes e´quatoriales semble e´galement eˆtre un facteur important d’organisation de
la convection tropicale a` des e´chelles allant de quelques jours a` quelques semaines.
On parle alors d’ondes e´quatoriales couple´es a` la convection. Nous allons e´voquer
ces deux types d’ISV des tropiques, qui, comme nous le verrons dans la section
suivante, ont potentiellement un impact fort sur la MAO.
3.3.1 L’Oscillation de Madden-Julian
3.3.1.1 Un peu d’histoire...
Historiquement, la MJO a e´te´ de´-
Figure 3.5 – En haut : co-spectre entre le
vent zonal a` 850 hPa et le vent zonal a` 150
hPa (trait tirete´ avec l’axe des ordonne´es a`
gauche), et co-spectre entre la pression de sur-
face et le vent zonal a` 850 hPa (trait plein et
axe des ordonne´es a` droite). Les donne´es sont
issues de l’ˆıle de Canton. En bas : Statistique
de cohe´rence carre´e pour le vent zonal a` 850
hPa et celui a` 150 hPa (trait tirete´) et pour
la pression de surface et le vent a` 850 hPa
(trait plein). Le niveau de confiance a priori
a` 0.1% (6% a posteriori) de l’hypothe`se nulle
de non-cohe´rence est de 0.25. D’apre`s Mad-
den et Julian (1971).
couverte dans l’analyse spectrale du
vent troposphe´rique et de la tempe´ra-
ture de l’air a` diffe´rents niveaux de l’at-
mosphe`re, et de la pression de surface,
a` partir de releve´s me´te´orologiques
journaliers de l’ˆıle de Canton (2◦50’ S,
171◦40’ O) e´tablis de juin 1957 a` mars
1967. Cette de´couverte fuˆt presque un
hasard (Madden et Julian, 2005), re´sul-
tant d’un inte´reˆt croissant pour l’atmo-
sphe`re tropicale, notamment avec l’os-
cillation quasi-biennale (QBO6) de´cou-
verte une dizaine d’anne´es auparavant,
de la puissance croissante des ordina-
teurs, de l’application de plus en plus
fre´quente de l’analyse spectrale graˆce a`
l’algorithme de FFT (Cooley et Tukey,
1965), et bien suˆr de l’obtention de se´-
ries temporelles de longueur suffisante.
Madden et Julian (1971) ont ainsi mon-
tre´ l’existence d’un pic entre 40 et 50
jours dans le co-spectre du vent zonal
a` 850 hPa et du vent zonal a` 150 hPa,
les deux niveaux fluctuant en opposi-
tion de phase (Fig. 3.5).
6Quasi-Biennale Oscillation (Ebdon, 1960 ; Reed et al., 1961).
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Figure 3.6 – Sche´ma conceptuel de l’e´volution des perturbations associe´es a` l’oscillation
a` 40–50 jours (MJO) dans le plan zonal. Les dates sont indique´es symboliquement par des
lettres sur chaque panneau et correspondent a` l’oscillation de pression au dessus de l’ˆıle
de Canton. La lettre A re´fe`re a` l’instant ou` la pression y est minimale et E a` celui ou` elle
y est maximale. Les autres lettres repre´sentent des instants interme´diaires, entre lesquels
s’e´coulent 4 a` 8 jours. Le temps croˆıt vers le bas de la figure. La perturbation de pression
de surface est illustre´e en bas de chaque panneau. Les cellules indiquent la circulation de
Walker et sont base´es sur la structure zonale moyenne de la perturbation. Les re´gions de
renforcement de la convection a` grande e´chelle sont indique´es sche´matiquement par les
cumulus et cumulonimbus. La hauteur relative de la tropopause est indique´e en haut de
chaque panneau. D’apre`s Madden et Julian (1994).
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Un an plus tard, Madden et Julian (1972) proposent un sche´ma conceptuel de
l’e´volution de cette oscillation dans le plan zonal (Fig. 3.6). Une anomalie ne´gative
de pression de surface apparaˆıt sur l’Afrique de l’Est et l’oce´an Indien, en meˆme
temps que se de´veloppe de la convection sur l’oce´an Indien (Fig. 3.6.F). L’anomalie
de pression se propage vers l’est, passe la ligne de changement de date, de meˆme que
la branche subsidente de la cellule de Walker entre l’oce´an indien et le Pacifique
(Fig. 3.6.G). Lorsque la pression est minimale au-dessus de l’ˆıle de Canton, la
circulation zonale pre´sente les caracte´ristiques d’un nombre d’onde e´gale a` 1. La
convection s’est de´place´e sur l’Indone´sie (Fig. 3.6.A). La pression commence alors
a` augmenter sur l’oce´an Indien alors que la convection s’y affaiblit, ainsi qu’a`
l’est de la ligne de changement de date (Fig. 3.6.B–C). Finalement, la pression
est maximale au-dessus de l’ˆıle de Canton, la circulation y est subsidente, tandis
que de faibles mouvements ascendants peuvent eˆtre observe´s au-dessus de l’oce´an
Atlantique (Fig. 3.6.E).
Depuis les travaux pionniers de Madden et Julian des anne´es 70, de nombreuses
e´tudes ont examine´ en de´tail la MJO, caracte´risant sa structure, sa relation avec
la convection, son impact sur les re´gions de mousson, en particulier les moussons
d’Asie et d’Australie, son impact sur les moyennes latitudes, sa relation avec l’oce´an
de surface... Plusieurs e´tudes ont propose´ des me´canismes pour expliquer cette
oscillation : onde de Kelvin, instabilite´ conditionnelle de second type (wave-CISK7),
interactions entre le vent et les flux de surface (WISHE8)... Aucune n’est cependant
parvenu a` expliquer la nature complexe de la MJO. Dans les deux paragraphes qui
suivent, nous pre´sentons brie`vement les principales caracte´ristiques et quelques-
unes des the´ories explicatives de la MJO. Deux revues (Madden et Julian, 1994 ;
Zhang, 2005), et un livre (Lau et Waliser, 2005) en font un tour d’horizon tre`s
complet.
3.3.1.2 Principales caracte´ristiques
Bien qu’effectivement centre´e sur 45 jours (Madden, 1986), la pe´riode de la MJO
fluctue assez largement entre 30 et 100 jours (Anderson et al., 1984 ; Anyamba et
Weare, 1995). Son pic d’e´nergie est tre`s variable dans cette gamme d’e´chelle. Et
bien qu’on parle d’oscillation, la MJO n’est en rien un oscillateur re´gulier. Elle est,
au contraire, tre`s e´pisodique ou discre`te (Salby et Hendon, 1994). L’amplitude du
signal intrasaisonnier pre´sente une intermittence forte (Hendon et al., 1999 ; Mat-
thews, 2000 ; Wheeler et Hendon, 2004), notamment au cours du cycle saisonnier
et a` l’e´chelle interannuelle. Ceci contribue largement a` l’e´talement spectral de la
MJO.
L’e´chelle typique de la MJO, qui couvre les re´gions d’anomalies positives et
ne´gatives de couverture nuageuse, s’e´tend de 12000 a` 20000 km (Zhang, 2005). A`
un instant donne´, un seul e´ve`nement de type MJO peut exister sous les tropiques :
le nombre d’onde zonal est d’environ 1 pour le vent zonal, mais varie de 1 a` 3 pour
les pre´cipitations (Fig. 3.7).
La MJO est un signal qui se propage lentement vers l’est, a` une vitesse de l’ordre
de 5 m s−1 (Weickmann et al., 1985 ; Knutson et al., 1986). C’est notamment bien
plus lent que les ondes de Kelvin couple´es a` la convection (15–17 m s−1, voir section
suivante). Cette vitesse de propagation varie le´ge`rement d’un e´ve`nement a` l’autre,
et d’une phase de l’oscillation a` l’autre. Bien que le signal convectif disparaisse
7Conditional Instability of the Second Kind.
8Wind-Induced Surface Heat Exchange.
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Figure 3.7 – Spectres fre´quence-nombre d’onde a) du vent zonal a` 850 hPa (re´analyse
NCEP) et b) des pre´cipitations (Xie et Arkin, 1997) pour les anne´es 1979 a` 1998, moyenne´s
sur 20◦S–20◦N, et calcule´s entre 60◦E et 180◦E. Les pe´riodes positives (ne´gatives) corres-
pondent a` des propagations vers l’est (ouest). Les donne´es utilise´es sont pentadaires et a`
la re´solution de 10◦en longitude. D’apre`s Zhang (2005).
Figure 3.8 – Diagramme de hovmuller a` l’e´quateur de la pression de surface (grise´, en
Pa) et de l’OLR (en contour pointille´ pour les anomalies ne´gatives, en contour plein pour
les anomalies positives), base´ sur une re´gression des deux variables sur un indice MJO tel
que de´fini par Matthews (2000). Uniquement les valeurs -5 W m−2 et +5 W m−2 sont
indique´es. Le trait gras plein indique les vitesses de propagation des anomalies. Le temps
est indique´ sur l’axe des ordonne´es a` droite. D’apre`s Matthews (2000).
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dans l’est du Pacifique, les anomalies de vent et de pression associe´es continuent a`
se propager vers l’est, comme des ondes libres (non couple´es a` la convection) a` une
vitesse plus rapide, de l’ordre de 30 m s−1 (Matthews, 2000, Fig. 3.8). On trouve
d’ailleurs une propagation continue et globale de la MJO au niveau de l’e´quateur,
dans les champs de la haute troposphe`re (Knutson et Weickmann, 1987). Cette
propagation vers l’est est tre`s nette pendant l’hiver bore´al (Fig. 3.9). Au printemps
et en e´te´, celle-ci est plus faible et tend a` eˆtre domine´e par une migration vers le
nord des structures d’anomalies (Fig. 3.10 – Lau et Chan, 1986 ; Chen et Murakami,
1988 ; Gadgil, 1990 ; Annamalai et al., 1999 ; Lawrence et Webster, 2002 ; Hsu et al.,
2004). La MJO devient alors un facteur essentiel de modulation intrasaisonnie`re
de la mousson asiatique.
Le centre convectif qui se propage vers l’est pendant la phase active de la MJO
est, en fait, une organisation a` grande e´chelle d’un grand nombre de syste`mes
convectifs de plus petite e´chelle, se propageant dans toutes les directions (Naka-
zawa, 1988 ; Hendon et Liebmann, 1994). La propagation apparente vers l’est de
l’ensemble est le re´sultat du de´veloppement de nouveaux syste`mes convectifs a` l’est
de ceux qui sont matures ou en train de de´cliner. En particulier, on observe, a` l’in-
te´rieur du cœur convectif de la MJO, des perturbations d’e´chelle synoptique orga-
nisant les SCMs en amas convectifs de plus grande e´chelle, se propageant vers l’est
comme des ondes de Kelvin couple´es (Nakazawa, 1988 ; Lau et al., 1989) ou vers
l’ouest, de manie`re similaire a` des ondes de Rossby e´quatoriales ou d’ondes mixtes
de Rossby-gravite´ (Pires et al., 1997 ; Wheeler et Kiladis, 1999). Ces dernie`res
caracte´ristiques de la MJO illustrent bien les interactions d’e´chelles qui peuvent y
eˆtre observe´es, rajoutant a` la complexite´ du phe´nome`ne.
En conclusion, les principales caracte´ristiques de la MJO que les e´tudes the´o-
riques devraient pouvoir expliquer et les mode`les repre´senter sont les suivantes
(Wang, 2005) :
1. une circulation d’e´chelle plane´taire, couple´e a` une organisation a` grande
e´chelle de la convection (Madden et Julian, 1972) ;
2. une circulation horizontale comprenant a` la fois une onde de Kelvin et une
onde de Rossby e´quatoriale (Rui et Wang, 1990), avec une structure barocline
et une re´gion de convergence dans la couche limite pre´ce´dant le cœur convectif
de la MJO (Hendon et Salby, 1994) ;
3. une propagation lente vers l’est a` environ 5 m s−1 avant la ligne de chan-
gement de date (Knutson et al., 1986) et une de´pendance en longitude de
l’amplification (Wang et Rui, 1990) ;
4. propagation vers le nord dominante (Yasunari, 1979, 1980) et vers l’ouest
en dehors des re´gions e´quatoriales (Murakami, 1980) pendant l’e´te´, dans la
re´gion de mousson asiatique.
3.3.1.3 Me´canismes
E´tant donne´ que l’onde de Kelvin est le seul mode e´quatorial se propageant vers
l’est et dont la structure d’e´chelle plane´taire ressemble a` celle de la MJO (Fig.
3.6), les premie`res explications de la MJO ont pris appui sur la dynamique des
ondes de Kelvin. Cependant, les ondes de Kelvin couple´es a` la convection (voir
section suivante) se propagent vers l’est bien plus rapidement que la MJO, meˆme
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Figure 3.9 – Composites des 8 phases de la MJO d’hiver (DJF) pour les anomalies d’OLR
(en grise´ et hachure´) et du vent a` 850 hPa (en vecteur). Les re´gions grise´es indiquent les
anomalies ne´gatives d’OLR (-7.5, -15, -22.5 et -30 W m−2) et les re´gions hachure´es indiquent
les anomalies positives d’OLR (7.5, 15 et 22.5 W m−2). L’e´chelle des anomalies de vent
est reporte´e en bas a` droite de chaque carte. Les fle`ches en noir indiquent les anomalies
de vent significatives a` 99% en utilisant un test de Student. Les 8 phases de la MJO sont
celles de´finies par l’analyse de Wheeler et Hendon (2004). Le nombre de jour ayant e´te´
utilise´ pour calculer le composite de chaque phase est indique´ en bas a` droite de chaque
carte. D’apre`s Wheeler et Hendon (2004).
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Figure 3.10 – Idem Fig. 3.9, mais pour les mois de mai et juin. D’apre`s Wheeler et
Hendon (2004).
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en ajoutant a` la dynamique des ondes un coefficient d’amortissement raisonnable
(Chang, 1977).
Aujourd’hui, deux e´coles de pense´e s’opposent sur l’origine de la MJO (Zhang,
2005 ; Wang, 2005). La premie`re conside`re que la MJO est une re´ponse atmo-
sphe´rique a` un me´canisme de forc¸age inde´pendant. La propagation vers l’est et
le couplage entre la convection et le vent sont alors simplement des re´sultats de
la re´ponse atmosphe´rique. La seconde e´cole de pense´e propose, au contraire, que
la MJO cre´e sa propre source d’e´nergie graˆce a` l’instabilite´ de l’atmosphe`re. Le
couplage entre la convection et la dynamique est alors au centre de l’instabilite´.
Trois types de forc¸age pourraient eˆtre a` l’origine de la MJO :
1. Les fluctuations intrasaisonnie`res des pre´cipitations de la mousson asiatique,
qui sont relativement fixes en longitude, et qui pourraient tirer leur origine
dans le cycle hydrologique re´gional, pourraient eˆtre une source de forc¸age de
la MJO (Yasunari, 1979). Des interactions entre e´vaporation, convection et
rayonnement peuvent e´galement conduire a` une oscillation stationnaire des
pre´cipitations avec une pe´riode de l’ordre de 50 jours (Hu et Randall, 1995).
Cependant, aucun signal statistiquement significatif d’oscillation stationnaire
n’a pu eˆtre observe´ dans la convection e´quatoriale (Zhang et Hendon, 1997).
Des simulations ide´alise´es avec un chauffage intrasaisonnier stationnaire n’ont
pas re´ussi non plus a` reproduire des caracte´ristiques essentielles de la MJO
(Yamagata et Hayashi, 1984 ; Anderson et Stevens, 1987).
2. Le forc¸age stochastique par la convection pourrait e´galement eˆtre un bon
candidat. Salby et Garcia (1987) ont, par exemple, montre´ qu’une source
de chauffage localise´e, dont le spectre serait celui d’un bruit rouge, pouvait
conduire a` un pic de variabilite´ intrasaisonnie`re. Dans ce type d’hypothe`se,
les transferts d’e´nergie des petites e´chelles (synoptiques) vers les e´chelles pla-
ne´taires et intrasaisonnie`res joueraient un roˆle essentiel pour ge´ne´rer un e´ve`-
nement MJO (Majda et Biello, 2004).
3. Enfin, des perturbations intrasaisonnie`res cohe´rentes avec la MJO existent
aussi dans les re´gions extratropicales (Weickmann, 1983) et pourraient, en
fait, eˆtre une source de forc¸age de la MJO (Lau et Peng, 1987 ; Lau et al.,
1994 ; Matthews et al., 1996). Cependant, les re´gions ou` les perturbations in-
trasaisonnie`res des moyennes latitudes peuvent influencer la circulation tropi-
cale de manie`re significative semblent plutoˆt eˆtre confine´es dans le Pacifique
Est et Central, plutoˆt qu’au niveau de l’oce´an Indien (Liebmann et Hart-
mann, 1984 ; Matthews et Kiladis, 1999 ; Yanai et al., 2000).
Les the´ories invoquant l’instabilite´ de l’atmosphe`re se basent sur deux me´ca-
nismes, cite´s au de´but de cette section : wave-CISK et WISHE :
1. L’instabilite´ CISK a e´te´ invoque´e par Charney et Eliassen (1964) pour expli-
quer la formation des cyclones tropicaux a` partir d’une re´troaction positive
par pompage d’Ekman de la convection sur la convergence de grande e´chelle.
Cette ide´e a, par la suite, e´te´ utilise´e pour tenter d’expliquer les interac-
tions entre la convergence au sein d’une onde tropicale et l’organisation de
la convection (wave-CISK – e.g., Lindzen, 1974). Lau et Peng (1987) ont
alors propose´ un me´canisme base´ sur ce type d’instabilite´ wave-CISK pour
expliquer la formation de la MJO, sugge´rant que la propagation vers l’est de
102 Chapitre 3. Variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tropiques
la MJO tire son origine d’un mode intrinse`que d’interaction entre la convec-
tion et les ondes de Kelvin. Leur analyse line´aire montre que la vitesse de
phase de l’onde de Kelvin couple´e de´pend largement de la structure verticale
du chauffage convectif et la stabilite´ verticale de l’e´tat de base de l’atmo-
sphe`re. Utilisant un mode`le avec une parame´trisation de la convection base´e
sur l’instabilite´ wave-CISK, Lau et al. (1989) ont montre´ depuis, que la lente
propagation vers l’est du cœur convectif de la « MJO » simule´e est pilote´e
par la formation de nouveaux cœurs convectifs dans la re´gion de convergence
de l’onde de Kelvin, tandis que la propagation vers l’ouest des amas nuageux
composants le cœur convectif est une manifestation d’ondes de Rossby.
Cependant, de nombreux mode`les de type wave-CISK produisent une pro-
pagation plus rapide que ce qui est observe´. Par ailleurs, la the´orie line´aire
ne permet pas d’expliquer comment la perturbation peut se maintenir a` une
e´chelle plane´taire sans une « explosion » des petites longueurs d’onde (Chao,
1995).
2. Emanuel (1987) et Neelin et al. (1987) ont propose´ que les ondes a` l’origine de
la MJO e´taient produites par une instabilite´ pilote´e par un flux de chaleur la-
tente induit par le vent a` la surface, le wind-induced feedback chez Neelin et al.
(1987), le WISHE, plus tard, chez Yano et Emanuel (1991). Se plac¸ant dans
un e´tat moyen avec des vents d’est a` la surface, Emanuel (1987) note qu’un
renforcement des vents a` l’avant d’un thalweg se propageant vers l’est conduit
a` une augmentation du transfert d’entropie de l’oce´an vers l’atmosphe`re, i.e.
une augmentation de l’e´vaporation. Le re´chauffement atmosphe´rique associe´
(d’origine convective) induit une diminution de la pression a` la surface et
pousse le thalweg vers l’est.
Comme le wave-CISK, le me´canisme WISHE tend a` favoriser la croissance de
petites longueurs d’onde. Brown et Bretherton (1995) ont, cependant, mon-
tre´ que l’effet des descentes convectives insature´es, pilote´es par l’e´vaporation
des pre´cipitations, pouvait conduire a` l’amortissement des petites longueurs
d’onde et que, dans ce cas, seul le mode WISHE de plus grande e´chelle e´tait
instable. Sa vitesse de phase reste cependant trop e´leve´e. La propagation des
ondes dans la stratosphe`re semble eˆtre aussi un e´le´ment important dans la se´-
lection de l’e´chelle plane´taire (Yano et Emanuel, 1991). Enfin, les observations
(e.g., Zhang, 1996) ont plutoˆt tendance a` placer le maximum d’e´vaporation a`
l’inte´rieur ou a` l’ouest du cœur convectif de la MJO, dans des vents d’ouest,
ce qui est contraire aux hypothe`ses d’Emanuel (1987). Quoi qu’il en soit, ce
type de me´canisme est capable de renforcer la MJO, notamment avec des
re´troactions des TSMs.
Un certain nombre d’autres facteurs peuvent jouer un roˆle important pour ex-
pliquer les proprie´te´s de la MJO : le temps de charge et de de´charge de l’e´nergie
statique humide de la couche limite (Blade et Hartmann, 1995), des interactions
entre la convection et la vapeur d’eau pouvant favoriser l’organisation de la convec-
tion (Tompkins, 2001a), les interactions oce´an-atmosphe`re (Wang et Xie, 1998), les
interactions d’e´chelles (Slingo et al., 2003 ; Majda et Biello, 2004)...
Aucune des the´ories mentionne´es ci-dessus ne parvient, seule, a` expliquer les
diffe´rentes caracte´ristiques de la MJO. Et c’est vraisemblablement une combinaison
de plusieurs d’entre elles qui parviendra, peut-eˆtre, a` nous donner une vision com-
ple`te de son fonctionnement. On notera le succe`s re´cent de Majda et Stechmann
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(2009) a` retrouver les structures fondamentales de la MJO a` l’aide d’un mode`le
dynamique, simple supposant que les instabilite´s apparaissent, en premier, aux
e´chelles synoptiques. La cle´ de leur mode`le serait une modulation des e´chelles sy-
noptiques par le pre´conditionnement a` l’e´chelle plane´taire de l’humidite´ des basses
couches. Cette modulation des e´chelles synoptiques piloterait alors le « squelette »
de la MJO, par les variations du chauffage diabatique.
3.3.2 Les ondes équatoriales couplées à la convection
3.3.2.1 De´tection et relation de dispersion
Nous avons vu que la convection pouvait s’organiser a` diffe´rentes e´chelles spatiales
et temporelles, des e´chelles des SCMs (section 1.2.3.1) aux e´chelles plane´taires,
comme la MJO (section 3.3.1). Aux e´chelles interme´diaires, les pre´cipitations s’or-
ganisent sous forme d’ondes se propageant vers l’est ou l’ouest, le long de l’e´quateur
ou de part et d’autre de celui-ci dans une bande de quelques degre´s, a` l’inte´rieur
de la ZCIT. De nombreux travaux ont montre´ que ces ondes avaient un certain
nombre de proprie´te´s similaires a` celles obtenues avec la the´orie des ondes e´quato-
riales de Matsuno (1966). On parlera d’ondes e´quatoriales couple´es a` la convection
(CCEWs9), qui font l’objet d’une revue relativement de´taille´e par Kiladis et al.
(2009).
Base´e sur un mode`le d’eau peu profonde (shallow water model) dans un plan
be´ta, la the´orie de Matsuno (1966) pre´dit l’existence d’un certain nombre d’ondes
e´quatoriales, pie´ge´es pre`s de l’e´quateur, aussi bien dans l’atmosphe`re que dans
l’oce´an, et ve´rifiant la relation de dispersion suivante (voir Holton (2004) pour une










= 2n + 1 n = 0, 1, 2, · · ·
avec g l’acce´le´ration de la pesanteur, β le gradient me´ridien du parame`tre de
Coriolis f pre`s de l’e´quateur10, ω la pulsation, k le nombre d’onde, he la profondeur
du mode`le d’eau peu profonde. n est un entier positif de´finissant le nombre de
noeuds dans le profil me´ridien du vent me´ridien.
De cette relation de dispersion, un certain nombre d’ondes peuvent eˆtre mises
en e´vidence : les ondes de Rossby e´quatoriales (ER11), les ondes d’inertie-gravite´,
se propageant vers l’est ou vers l’ouest (EIG et WIG12), et les ondes mixtes de
Rossby-gravite´ (MRG13). A` celles-ci, il faut rajouter l’onde de Kelvin, pour laquelle
la relation de dispersion est diffe´rente : c = ω/k =
√
ghe et correspond a` n = −1.
Ces ondes, et toute combinaison line´aire de celles-ci, sont donc solutions du mode`le
shallow water de Matsuno (1966). On peut de´river la structure horizontale de ces
ondes, qui est pre´sente´e pour l’onde de Kelvin et les ondes de Rossby e´quatoriales
sur la figure 3.11. Pour les autres types d’ondes qui ne seront pas pre´sente´s ici,
nous nous re´fe´rons a` Kiladis et al. (2009).
A` la meˆme e´poque que celle de l’e´tude de Matsuno (1966), plusieurs travaux
ont observe´ l’existence, dans l’atmosphe`re, des ondes MRG (Yanai et Murayama,
9Convectively-Coupled Equatorial Waves.
10Le parame`tre de Coriolis f s’e´crit alors f = βy pre`s de l’e´quateur, y e´tant la distance a`
l’e´quateur
11Equatorial Rossby.
12Eastward et Westward Inertio-Gravity.
13Mixed Rossby-Gravity.
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Figure 3.11 – Structure horizontale de l’onde de Kelvin (a` gauche) et de l’onde de Rossby
e´quatoriale (a` droite), solutions du mode`le d’eau peu profonde de Matsuno (1966) sur un
plan be´ta e´quatorial. Toutes les e´chelles sont adimensionne´es. L’e´quateur est au centre
des deux figures. Les re´gions hachure´es (grise´es) correspondent a` des zones de divergence
(convergence), avec un intervalle de 0.6 unite´s entre chaque contour. Les contours non-
grise´s indiquent le ge´opotentiel avec un intervalle de 0.5 unite´s. Les contours ne´gatifs sont
en tirete´ et le contour ze´ro n’est pas repre´sente´. L’e´chelle de vent est indique´e en bas a`
droite de chaque panneau. D’apre`s Kiladis et al. (2009).
1966 ; Maruyama, 1967) et des ondes de Kelvin (Wallace et Kousky, 1968). Puis,
avec l’arrive´e d’observations satellites, des perturbations de la couverture nuageuse,
se propageant vers l’est et l’ouest, ont pu eˆtre de´tecte´es (e.g., Chang, 1970 ; Yanai
et Murakami, 1970a, b). L’hypothe`se d’ondes couple´es a` la convection, en partie
similaires aux modes secs de la the´orie de Matsuno (1966), a alors commence´ a`
germer dans les esprits. Puis, dans les anne´es 90, la disponibilite´ de longues se´ries
de donne´es globales et d’analyses ope´rationnelles ont, sans nul doute, contribue´ a`
l’essor des e´tudes des CCEWs. Ainsi, par exemple, Liebmann et Hendon (1990),
Hendon et Liebmann (1991) et Takayabu et Nitta (1993) ont pu isoler les proprie´te´s
des ondes MRG couple´es a` la convection, et montrer que leur structure verticale
pre´sentait une forte inclinaison, similaire a` celle des ondes d’est (section 1.2.3.5).
A` la fin des anne´es 90 et a` la suite des travaux de Takayabu (1994), Wheeler et
Kiladis (1999) ont pu calculer le spectre en fre´quence-nombre d’onde sur toute la
bande e´quatoriale, a` partir d’une longue se´rie d’observations de la couverture nua-
geuse tropicale (donne´es CLAUS, de la section 2.1.1.3). Ce spectre est de´compose´
en parties syme´trique et antisyme´trique et divise´ par un spectre de fond, de manie`re
a` mettre en avant les pics de variabilite´ significatifs par rapport a` une estimation
de la variabilite´ de fond (Fig. 3.12). Les relations de dispersion et la structure du
spectre sont tre`s proches de celles obtenues par la the´orie line´aire, e´tablissant sans
aucun doute possible l’existence des CCEWs. On notera par ailleurs l’existence
d’un pic dans le spectre correspondant aux e´chelles de la MJO.
Diffe´rentes manie`res d’appliquer la the´orie de Matsuno (1966) a` l’atmosphe`re
tridimensionnelle existent, sans toutefois parvenir a` des solutions totalement sa-
tisfaisantes. Elles sont esquisse´es dans Kiladis et al. (2009). Toutes, a` leur fac¸on,
tentent, notamment, d’expliquer les profondeurs e´quivalentes he utilise´es pour tra-
cer les relations de dispersion qui collent le plus aux CCEWs. Cette profondeur
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Figure 3.12 – Spectre d’e´nergie en fre´quence-nombre d’onde des composantes a) syme´-
trique et b) antisyme´trique de la tempe´rature de brillance CLAUS de juillet 1983 a` juin
2005 (section 2.1.1.3), somme´ sur les latitudes de 15◦S a` 15◦N. C’est le rapport entre le
spectre brut et le spectre caracte´risant la variabilite´ de fond de type bruit rouge (voir
Wheeler et Kiladis (1999) pour plus de de´tails). L’intervalle entre les contours est de 0.1,
commenc¸ant a` 1.1, seuil a` partir duquel le signal est significatif a` 95%. Les courbes in-
diquent les relations de dispersion de l’onde de Kelvin, des ondes ER (n=1), WIG (n=1
et 2), EIG (n=0) et MRG, pour diffe´rentes profondeurs e´quivalentes he (8, 12, 25, 50 et 90
m). Les boˆıtes indique´es en trait gras repre´sentent les domaines utilise´s pour un filtrage en
fre´quence et nombre d’onde. D’apre`s Kiladis et al. (2009).
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e´quivalente de´pend de la stabilite´ verticale de l’atmosphe`re, du type de structure
verticale choisie comme solution et du profil de chauffage convectif. Les diffe´rentes
the´ories pour comprendre le couplage entre la dynamique des ondes et la convec-
tion font appel aux ide´es de wave-CISK (section 3.3.1.3) ou de quasi-e´quilibre entre
la convection et la grande e´chelle (Arakawa et Schubert, 1974 ; Emanuel, 2007).
Le quasi-e´quilibre est cependant relativement peu ve´rifie´ aux e´chelles synoptiques,
du moins dans les observations des CCEWs (Straub et Kiladis, 2003b). A` l’aide
d’un mode`le simplifie´, Mapes (2000) parvient a` retrouver certaines structures de
CCEWs, montrant notamment un roˆle important de l’inhibition convective pour
la propagation des modes instables, de meˆme que le fait d’avoir deux modes ver-
ticaux de chauffage de l’atmosphe`re (de type convection profonde et stratiforme)
pour expliquer la vitesse de propagation relativement faible de CCEWs. L’humidi-
fication de la couche limite par le second mode a` l’avant de la convection profonde,
de meˆme que l’humidification de la moyenne troposphe`re semblent e´galement eˆtre
des processus importants pour comprendre le couplage onde-convection.
3.3.2.2 Les ondes de Kelvin
Plusieurs e´tudes re´centes ont e´tabli l’existence d’ondes de Kelvin couple´es a` la
convection dans l’est du Pacifique (Straub et Kiladis, 2002), sur l’Atlantique, au
niveau de la ZCIT (Wang et Fu, 2007), sur l’Afrique (Mounier et al., 2007 ; Me-
konnen et al., 2008 ; Nguyen et Duvel, 2008), l’oce´an Indien (Roundy, 2008) et
Figure 3.13 – Carte d’anomalies de tempe´rature de brillance (grise´), ge´opotentiel
(contour) et de vent a` 850 hPa (en haut) et a` 200 hPa (en bas) associe´ avec une per-
turbation de -20 K de la tempe´rature de brillance filtre´ dans le domaine Kelvin (Fig. 3.12)
au point de re´fe´rence 7.5◦N, 172.5◦E. L’intervalle de contour est de 5 m sur le panneau du
haut et de 10 m sur le panneau du bas, et les contours ne´gatifs sont en tirete´s. Les grise´s
sombres (clairs) indiquent des anomalies ne´gatives (positive) de tempe´rature de brillance
de ±10 K et ±3 K. Seules les anomalies de vent et tempe´rature de brillance significative
a` 95% sont reporte´es. Le plus long vecteur de vent a une intensite´ de 2 m s−1. D’apre`s
Kiladis et al. (2009).
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l’Ame´rique du sud (Liebmann et al., 2009). Le signal couplant la dynamique et la
convection se propage vers l’est a` des vitesses de l’ordre de 15 a` 20 m s−1 (10 a` 15
m s−1 sur l’oce´an indien), ge´ne´ralement le long de la latitude climatologique de la
ZCIT, avec une longueur d’onde de 3000 a` 6000 km (Straub et Kiladis, 2002), et
une e´chelle de temps de l’ordre de 2 a` 15 jours. Le vent est a` peu pre`s zonal pre`s
de l’e´quateur, et le ge´opotentiel et le vent zonal sont en phase a` la surface (Fig.
3.13), de manie`re cohe´rente avec le mode`le de Matsuno (1966, voir aussi Fig. 3.11).
La convergence a` la surface et l’augmentation de l’humidite´ dans la couche limite
induisent une augmentation de la couverture nuageuse et de l’activite´ convective
de´phase´e de 1/8e a` un quart de longueur d’onde. La divergence en altitude est en
phase avec la zone de renforcement de la convection (Fig. 3.13). Comme pour la
MJO, l’enveloppe convective se de´plac¸ant vers l’est est, en fait, la combinaison de
SCMs se propageant vers l’ouest (Nakazawa, 1988 ; Straub et Kiladis, 2002), de
telle manie`re que l’on observe une succession de nuages de convection peu profonde,
de cumulonimbus et de nuages stratiformes d’est en ouest.
Mis a` part le possible de´clenchement des ondes de Kelvin par la pre´existence de
convection dans la zone e´quatoriale, de nombreux indices indiquent que les ondes
de Kelvin pourraient eˆtre excite´es par un forc¸age d’origine extratropicale. Straub
et Kiladis (2003a) ont, par exemple, montre´ que la convection a` l’origine des ondes
de Kelvin dans le Pacifique Ouest e´tait ge´ne´ralement pre´ce´de´e par la forte activite´
d’un train d’ondes de Rossby extratropical, provenant du rail des de´pressions du
sud de l’oce´an indien. Liebmann et al. (2009) indiquent e´galement la pre´sence de
« pressure surges » se propageant des moyennes latitudes sud-ame´ricaines vers le
nord, le long de la face est des Andes, et pre´ce´dant l’occurrence d’ondes de Kelvin
sur l’Amazonie. Le forc¸age par les moyennes latitudes peut eˆtre indirect, comme
le sugge`rent Yang et al. (2007b), avec une projection directe du tourbillon sur la
structure de l’onde de Kelvin (Hoskins et Yang, 2000). On devine ce type de forc¸age
extratropical sur le panneau du bas de la figure 3.13, avec la pre´sence d’un train
d’ondes dans l’he´misphe`re sud vers 20◦S.
3.3.2.3 Les ondes de Rossby e´quatoriales
Les ondes ER pre´sentent une paire de circulations cycloniques syme´triques par rap-
port a` l’e´quateur (Fig. 3.11), qui se propagent vers l’ouest a` une vitesse de l’ordre de
4.5 m s−1. Bien que le signal convectif soit situe´ a` l’est des circulations cycloniques
comme dans la figure 3.11, on observe une anomalie significative de tempe´rature de
brillance dans les vents d’ouest entre les deux circulations cycloniques (Fig. 3.14).
A` l’est du cœur convectif, on observe une structure similaire a` une onde de Kelvin
et ressemblant a` la re´ponse de type Gill (1980) a` un chauffage a` l’e´quateur. Dans la
haute troposphe`re, une circulation anticyclonique, re´sultant de l’outflow convectif,
est situe´e au-dessus de la circulation cyclonique des basses couches, le´ge`rement au
nord-est. Une forte activite´ des ondes de Rossby extratropicales est ge´ne´ralement
aussi observe´e avant l’apparition d’une onde ER (Kiladis et Wheeler, 1995 ; Hoskins
et Yang, 2000).
A` l’aide d’une e´tude composite, Kiladis et Wheeler (1995) ont trouve´ que la
structure verticale des ondes ER e´tait relativement barotrope. C’est, en fait, le cas
lorsque ces ondes sont faiblement couple´es a` la convection, la structure verticale
e´tant plus complexe lorsque la convection est plus implique´e (Yang et al., 2007a, b).
Ce changement de structure est aussi vraisemblablement lie´ au cisaillement vertical
de vent, diffe´rent selon les re´gions d’e´tudes (Kiladis et al., 2009).
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Figure 3.14 – Idem Fig. 3.13, mais pour l’onde de Rossby e´quatoriale (n=1) au point de
re´fe´rence 7.5◦N, 152◦E. Les intervalles des contours du ge´opotentiel sont de 10 m pour le
niveau 850 hPa (panneau du haut) et de 20 m pour le niveau 200 hPa (panneau du bas).
D’apre`s Kiladis et al. (2009).
Les ondes ER ont tendance a` dominer dans la re´gion de la mousson asiatique,
l’oce´an Indien et au-dessus du continent maritime. Elles apparaissent assez peu
sur le Pacifique (Kiladis et al., 2009). Leur analyse est ge´ne´ralement plus complexe
que les autres CCEWs, car leur faible vitesse de propagation les autorise a` eˆtre
fortement module´es par la structure de l’e´tat de base, qui varie en meˆme temps. Par
ailleurs, le pic spectral des ondes ER (Fig. 3.12) pourrait repre´senter partiellement
la composante stationnaire de la MJO (Roundy et Frank, 2004), meˆme si cette
dernie`re pre´sente plutoˆt une propagation vers l’est (section 3.3.1.2).
3.4 La variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO
3.4.1 Variance et échelles de temps
Nous proposons, dans cette section, une perspective ge´ne´rale et originale14 de la
variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, qui nous permet d’introduire les diffe´rentes
e´chelles associe´es. Elle servira e´galement de base pour e´valuer les caracte´ristiques
principales de l’ISV simule´e par les mode`les de CMIP3 (Chapitre 6).
La section 3.2 a montre´ que l’ISV de la convection sur l’Afrique de l’Ouest a
essentiellement lieu a` des e´chelles synoptiques, infe´rieures a` 10 jours (Fig. 3.2 et
14A` notre connaissance, aucune e´tude n’a propose´ une analyse rigoureuse et globale des e´chelles
de variabilite´ de la MAO. Sultan et al. (2003) illustre, par exemple, les e´chelles d’ISV de la MAO
pour une anne´e particulie`re (1968), et uniquement sur le Sahel central et Ouest (10◦O–10◦E). De
meˆme, Maloney et Shaman (2008) pre´sente un spectre des pre´cipitations moyennes sur toute la
re´gion, oce´an Atlantique compris, mettant en avant la variabilite´ a` 30–60 jours, ainsi que celles
des ondes d’est.




















































































































Figure 3.15 – a) Densite´ spectrale multiplie´e par la fre´quence ( f × E( f )) des anomalies
de pre´cipitations GPCP au point 10◦N–0◦E. Les anomalies sont calcule´es par rapport
a` la variabilite´ lente du signal (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). L’axe des
abscisses est l’axe des fre´quences (en cycle par jour) en e´chelle logarithmique. L’e´quivalent
en pe´riode (en jour) est indique´ en haut de chaque panneau. La re´solution spectrale est de
l’ordre de 1/100e de cycle par jour. L’axe des ordonne´es est la densite´ spectrale multiplie´e
par la fre´quence (en unite´ de variance, i.e. en mm2 jour−2). Le spectre d’un bruit rouge
e´quivalent aux donne´es initiales, ainsi que les seuils de significativite´ associe´s (95% et 99%)
sont indique´s respectivement par les traits plein fin, tirete´ et pointille´. L’autocorre´lation
moyenne d’ordre 1 du bruit rouge est indique´e en haut a` droite de chaque panneau. Voir
section 2.2.1 pour plus de de´tails sur le calcul de la significativite´. b) Idem a) mais pour
les anomalies de l’OLR–NOAA sur la pe´riode 1997–2006. La densite´ spectrale multiplie´e
par la fre´quence est en W2 m−4.
3.3). La proportion de l’ISV de la convection dans la bande 10–90 jours n’atteint
que 20 a` 30% (Figs. 3.2.e et 3.3.e), mais peut moduler tout de meˆme les pre´ci-
pitations de 40 a` 80% par rapport au cycle saisonnier, de manie`re persistante. Si
on analyse la re´partition en fre´quence de l’ISV localement, en un point du Sahel
(par exemple 10◦N, 0◦E – Fig. 3.15), on note finalement que la structure de l’ISV
ressemble a` celle d’un bruit blanc, voire d’un bruit bleu15, avec toutefois des pics
significatifs d’e´nergie dans la gamme des ondes d’est a` 3–5 jours (Fig. 3.15.a) et
dans celle des ondes d’est un peu plus lentes a` 6–9 jours (Fig. 3.15.b). Ce type de
comportement des anomalies16 de convection (pre´cipitations et OLR) est plutoˆt
bien repre´sentatif du Sahel et de l’Afrique Centrale (Fig. 3.16), ou` leurs autocorre´-
lations moyennes d’ordre 1 sont faibles et ne´gatives, proches de -0.2. Les anomalies
de pre´cipitations sont donc peu persistantes sur l’Afrique de l’Ouest, et il y a meˆme
une probabilite´ relativement importante pour que le lendemain d’un jour de pluie
intense soit un jour plutoˆt sec. Cette proprie´te´ de la convection sur l’Afrique (et
sur l’Ame´rique Centrale) contraste fortement avec les re´gions oce´aniques bien suˆr,
mais aussi avec la re´gion de la mousson asiatique. En Inde et en Asie du Sud-Est,
l’autocorre´lation d’ordre 1 est au contraire positive et e´leve´e, supe´rieure a` 0.4, tra-
duisant une persistance locale des anomalies de pre´cipitations pendant plusieurs
jours. Cette diffe´rence de comportement traduit probablement la nature tre`s diffe´-
rente de la convection sur le Sahel, ou` les pre´cipitations sont majoritairement lie´es
a` des syste`mes organise´s (section 1.2.3.1), et ou` les interactions avec la surface sont
potentiellement tre`s fortes (section 1.3.1.2).
Outre la pre´sence de fortes e´nergies dans la bande 3–5 jours, l’analyse en on-
delettes (voir section 2.2.2) des anomalies d’OLR, toujours a` 10◦N, 0◦E, re´ve`le,
certaines anne´es, l’occurrence d’e´ve`nements convectifs significatifs a` une e´chelle in-
trasaisonnie`re plus lente, a` 15–25 jours en 2005 (Fig. 3.17.b) et autour de 40 jours
15La de´finition est la meˆme qu’un bruit rouge mais avec une autocorre´lation d’ordre 1 ne´gative.
16Dans ce paragraphe, les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente du signal
(saisonnie`re et interannuelle), comme de´crit en section 2.2.3.2.











































































Figure 3.16 – Autocorre´lation d’ordre 1 des anomalies a) de pre´cipitations GPCP (re´so-
lution horizontale de 1◦x1◦) et b) de l’OLR de la NOAA (re´solution horizontale de 2.5◦x
2.5◦). Les anomalies sont calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente du signal (saisonnie`re
et interannuelle – section 2.2.3.2). L’autocorre´lation en chaque point de grille a e´te´ calcule´e
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Figure 3.17 – Analyses en ondelettes du 1er juin au 30 septembre a) 1999, b) 2005,
et c) 2006 des anomalies d’OLR (en W2 m−4) au point 10◦N–0◦E. La se´rie temporelle
des anomalies est indique´e en haut de chaque panneau. Les anomalies sont calcule´es par
rapport a` la variabilite´ lente du signal (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Le
contour e´pais (fin) indique le seuil de significativite´ a` 95% (90%) par rapport a` un bruit
rouge d’autocorre´lation d’ordre 1 indique´e en haut de chaque panneau. La courbe en trait
noir e´pais indique le coˆne d’influence : les re´gions situe´es au-dessus de cette courbe sont
peu influence´es par les effets de bords. On re´fe`re a` la section 2.2.2 pour plus de de´tails sur
le calcul de ces diffe´rents niveaux de significativite´.


































































































































































































































































































































































































































































Figure 3.18 – Idem Fig. 3.15.b mais pour les anomalies de pre´cipitations GPCP moyen-
ne´es sur a) 5◦N–15◦N, 40◦O–30◦E, c) 5◦N–15◦N, 40◦O–20◦O, e) 5◦N–15◦N, 10◦O–10◦E,
et g) 5◦N–15◦N, 10◦E–30◦E, et les anomalies de l’OLR–NOAA, moyenne´es sur b) 5◦N–
20◦N, 40◦O–30◦E, d) 5◦N–15◦N, 40◦O–20◦O, f) 10◦N–20◦N, 10◦O–10◦E, et g) 10◦N–20◦N,
10◦E–30◦E. L’e´nergie spectrale est en mm2 jour−2 pour les pre´cipitations, et en W2 m−4
pour l’OLR. Les domaines de c), e) et g) sont indique´s sur la figure 3.2, et ceux de d), f)
et h) sur la figure 3.3. Les domaines pour l’OLR sont volontairement de´cale´s vers le nord
par rapport a` ceux des pre´cipitations, afin de prendre en compte la position plus nord des
poˆles d’ISV de l’OLR.
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Figure 3.19 – Idem Fig. 3.17.a mais pour les anomalies d’OLR du 1er juin au 30 septembre
2006, moyenne´es sur a) 5◦N–15◦N, 40◦O–20◦O, b) 10◦N–20◦N, 10◦O–10◦E, et c) 10◦N–
20◦N, 10◦E–30◦E.
en 1999 (en limite de significativite´ – Fig. 3.17.a). Pendant d’autres anne´es, comme
en 2006, la convection a` 10◦N, 0◦E, a e´te´ notablement moins influence´e par les
e´chelles intrasaisonnie`res supe´rieures a` 10 jours (Fig. 3.17.c). Bien qu’en dehors
du coˆne d’influence, et non significatif, on pourra noter un pic de variance vers 40
jours, entre le 20 juin et le 10 aouˆt 2006, cohe´rent avec une activite´ importante de
la MJO qui aurait retarder l’onset de la MAO (Janicot et al., 2008).
A` plus grande e´chelle, l’analyse spectrale re´ve`le l’existence de diffe´rentes e´chelles
de variabilite´ de la convection pendant la mousson. Les e´chelles des ondes d’est (3–5
jours) modulent significativement la convection a` l’e´chelle de chacun des domaines
pre´sente´s sur la figure 3.18. Elles semblent le´ge`rement plus lentes sur l’oce´an Atlan-
tique tropical (40◦O–20◦O - Figs. 3.18.c et 3.18.d). A` l’e´chelle re´gionale (5◦N–15◦N,
40◦O–30◦E – Fig. 3.18.a), on observe un pic de variabilite´ des pre´cipitations autour
de 15 jours. Celui-ci est bien marque´ sur l’Atlantique (Fig. 3.18.c) et plus faible (et
non significatif) sur le continent (Figs. 3.18.e et g). Sur le Sahel Ouest (Fig. 3.18.e),
la variance est domine´e par un pic significatif a` 95% vers 40 jours. L’analyse de la
variabilite´ de l’OLR est relativement en bon accord avec celle des pre´cipitations,
meˆme si a` l’e´chelle re´gionale, c’est plutoˆt le pic entre 40 et 60 jours qui est dominant
(Fig. 3.18.b). Pour l’anne´e 2006 (Fig. 3.19), l’analyse en ondelettes des anomalies
d’OLR indique que cette vision moyenne est, en fait, bien plus complexe, avec no-
tamment l’existence d’e´ve`nements convectifs significatifs et intenses aux e´chelles
de 3–5 jours, autour de 15–20 jours et autour de 40 jours17.
Hormis pour les ondes d’est, l’e´tude de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO
est relativement re´cente. La premie`re e´tude a` mentionner ce type de variabilite´ pour
l’Afrique de l’Ouest est celle de Kiladis et Weickmann (1997), qui ont montre´ une
relation aux e´chelles de 6–30 jours entre la convection dans la re´gion 5◦N–15◦N,
10◦E–20◦E, et le flux de mousson a` 850 hPa. Mais c’est finalement les e´tudes pion-
nie`res de Janicot et Sultan (2001), puis de Sultan et al. (2003), qui ont caracte´rise´
les diffe´rentes e´chelles de variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO a` l’aide des pre´-
cipitations collecte´es par l’IRD. Ces e´chelles sont cohe´rentes avec celles mises en
e´vidence par les analyses spectrales et temps-fre´quence pre´ce´dentes. Elles sont au
nombre de trois et relativement bien se´pare´es :
1. une e´chelle lente entre 25 et 60 jours, qui est situe´e dans la meˆme gamme que
celle de la MJO pre´sente´e en section 3.3.1 ;
2. une e´chelle interme´diaire entre 10 et 25 jours ;
17La longueur de la saison JJAS (122 jours) est cependant un peu trop courte pour e´tudier cette
e´chelle de temps, comme l’indique le coˆne d’influence qui est quasiment toujours au-dessous de
cette e´chelle de temps. Il serait probablement plus pertinent d’e´tendre la saison a` mai et octobre
comme Maloney et Shaman (2008).
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3. une e´chelle courte, synoptique, infe´rieure a` 10 jours, dans la gamme des ondes
d’est, mais aussi des ondes de Kelvin (section 3.3.2.2) et des pulsations de
mousson re´cemment identifie´es.
Sultan et al. (2003) ont, en particulier, montre´ que les e´chelles longues et inter-
me´diaires pouvaient moduler les pre´cipitations de plus de 30 a` 40% par rapport au
cycle saisonnier, ce qui montre un impact non-ne´gligeable de ces e´chelles. Cet ordre
de grandeur est cohe´rent avec celui que nous avons de´rive´ des donne´es GPCP.
3.4.2 Les échelles entre 25 et 60 jours
Pour comprendre et expliquer l’e´chelle intrasaisonnie`re lente de la MAO, des liens
avec des modes globaux, essentiellement la MJO, ont naturellement e´te´ recherche´s.
Foltz et McPhaden (2004) ont, par exemple, trouve´ une modulation significative
des alize´s sur l’Atlantique e´quatorial (10◦S–10◦N) par la MJO, surtout pendant
l’hiver et le printemps. La partie lente (entre 30 et 70 jours) de l’oscillation de l’At-
lantique Nord (NAO18) modulerait e´galement les vents de surface dans l’Atlantique
tropical au nord de 10◦N (Foltz et McPhaden, 2004). En revanche, Knutson et al.
(1986) et Murakami et al. (1986) ont documente´, au-dessus de l’oce´an Indien et du
Pacifique est, la propagation vers l’est et vers l’ouest d’anomalies d’OLR d’e´chelles
30 a` 60 jours, mais n’ont pas trouve´ de signal au dessus de l’Afrique. Knutson et
Weickmann (1987) et Annamalai et Slingo (2001) ont identifie´ un signal convectif
faible sur l’Afrique pendant le cycle de vie de la MJO d’e´te´ : une intensification
de la convection sur l’Afrique co¨ınciderait avec une intensification de la convection
sur l’oce´an Indien e´quatorial.
Plus re´cemment, Matthews (2004), puis Janicot et al. (2009), ont montre´ qu’une
te´le´connection avec la MJO, et plus largement avec les phases actives et de pause
de la mousson indienne, e´tait l’explication la plus plausible pour la variabilite´ dans
la gamme 20–200 jours sur l’Afrique de l’Ouest et l’Afrique Centrale. Pohl et al.
(2009) confirment aussi que la variabilite´ a` 40 jours de la MAO est incluse dans une
variabilite´ de la convection d’e´chelle plus grande que l’Afrique seule. Le principal
mode de la variabilite´ intrasaisonnie`re lente est identifie´ a` l’aide d’une ACP sur
l’OLR filtre´, dans la bande 25-90 jours pour Janicot et al. (2009) et 20-200 jours
pour Matthews (2004). Ce mode explique entre 16 et 21% de la variance filtre´e,
selon le type de filtrage utilise´. Afin de caracte´riser ce mode de variabilite´ et la
circulation atmosphe´rique associe´e, Janicot et al. (2009) re´alisent des composites
en identifiant, graˆce a` la CP1, des e´ve`nements de renforcement ou d’affaiblissement
de la convection sur l’Afrique de l’Ouest (Fig. 3.20).
Ce mode de variabilite´ correspond a` une modulation de l’intensite´ de la convec-
tion dans la ZCIT, sans modification significative de sa position en latitude. La
se´quence temporelle indique une faible propagation vers l’ouest des anomalies
convectives, prenant naissance a` l’est du lac Tchad (Janicot et al., 2009). Des ano-
malies convectives importantes sont aussi observe´es sur le continent maritime et
dans la re´gion de la mousson indienne. Matthews (2004) invoque la dynamique des
ondes e´quatoriales (« se`ches ») ge´ne´re´es par ces anomalies convectives au-dessus de
l’oce´an Indien. 15 a` 20 jours avant un renforcement de la convection sur l’Afrique, la
convection s’affaiblit au-dessus du continent maritime. En re´ponse a` ce changement
du chauffage diabatique par la convection, Matthews (2004) observe une re´ponse de
« type Gill » (Gill, 1980) : une onde de Kelvin e´quatoriale se propage rapidement
18North Atlantic Oscillation.
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Figure 3.20 – Structure composite du premier mode de variabilite´ intrasaisonnie`re de
l’OLR filtre´ dans la gamme 25–90 jours. Le composite est, en fait, la diffe´rence entre les
phases de renforcement et celles d’affaiblissement de la convection sur l’Afrique de l’Ouest.
En couleur : OLR (en W m−2) ; en contour : ge´opotentiel a` 925 hPa (en m, un contour
tous les 2 m) ; et en vecteur : vent a` 925 hPa. Ces trois variables ont e´te´ filtre´es dans la
gamme 25–90 jours pour re´aliser le composite. D’apre`s Janicot et al. (2009).
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Figure 3.21 – Sche´ma conceptuel des processus physiques et dynamiques pouvant
conduire au renforcement de la convection sur l’Afrique de l’Ouest aux e´chelles intra-
saisonnie`re lente en lien avec la MJO. Les ondes de Kelvin et de Rossby e´quatoriales sont
indique´es par EK et ER respectivement, et le JEA par AEJ. D’apre`s Matthews (2004).
vers l’est, tandis qu’une onde de Rossby e´quatoriale se propage vers l’ouest. Ces
deux ondes se rencontrent alors 20 jours plus tard au-dessus de l’Afrique. La do-
minance de la propagation vers l’ouest du signal convectif sur l’Afrique de l’Ouest
pourrait indiquer un roˆle pre´ponde´rant des ondes de Rossby e´quatoriales (Janicot
et al., 2009). Ce signal des ondes e´quatoriales peut eˆtre suivi par l’interme´diaire du
ge´opotentiel et du vent a` 925 hPa (Fig. 3.20).
Le front de chaque onde e´quatoriale est associe´ a` des anomalies de vitesse
verticale ascendantes et de tempe´rature ne´gatives en moyenne troposphe`re, pou-
vant de´stabiliser l’atmosphe`re, et donc favoriser la convection profonde (Matthews,
2004). Ainsi, l’onde de Rossby e´quatoriale force la convection dans deux bandes de
latitude, vers 10◦N et 10◦S, sur l’Afrique Centrale et l’Afrique de l’Est, tandis que
l’onde de Kelvin la renforce dans une seule bande de latitude. Par ailleurs, en plus
de ce forc¸age « direct » sur l’activite´ convective, l’onde de Kelvin intensifie le flux de
mousson a` la surface et donc l’advection d’humidite´ sur le continent. Elle augmente
aussi le cisaillement de vent le long de la face sud du JEA, renforc¸ant son instabilite´
barotrope et donc l’activite´ des ondes d’est. Le sche´ma de la figure 3.21 re´sume ces
diffe´rents me´canismes. Les anomalies de pre´cipitations pourraient aussi eˆtre force´es
par les anomalies de circulation et de tempe´rature en haute troposphe`re, la basse
troposphe`re ne re´pondant et ne re´troagissant que localement sur les pre´cipitations
(Maloney et Shaman, 2008). Lavender et Matthews (2009) confirment, a` l’aide d’un
MCG, l’existence d’un lien robuste entre MJO et variabilite´ intrasaisonnie`re de la
MAO, ainsi que le roˆle des ondes e´quatoriales. Ils montrent aussi que c’est l’onde
de Rossby e´quatoriale qui a l’influence la plus notable sur ce mode de variabilite´,
comme Janicot et al. (2009) le sugge`rent.
Janicot et al. (2009) remarquent aussi que le signal convectif sur l’oce´an indien
se propage vers le nord, conduisant a` des phases actives et de pause dans la mousson
indienne. Cette modification en latitude des sources de chauffage diabatique est
capable de ge´ne´rer, par une re´ponse de type Gill, une onde de Rossby qui, dans le
cas pre´sent, se propage vers l’ouest. Elle est associe´e a` une succession d’anomalies
de circulation cyclonique puis anticyclonique au nord de 20◦N, qui modulent le flux
de mousson lors de leur passage sur l’Afrique. La propagation vers l’ouest de ces
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anomalies de circulation pourrait expliquer celle des anomalies de convection sur
l’Afrique. A` l’aide d’un mode`le sec aux e´quations primitives, avec une source de
chauffage simulant les phases actives et de pause de la mousson indienne, Janicot
et al. (2009) confirment que ce type de me´canismes peut expliquer, au moins en
partie, la variabilite´ intrasaisonnie`re lente de la MAO. Pohl et al. (2009) montrent,
en revanche, que l’amplitude des anomalies convectives de ce mode de variabilite´
n’est pas relie´e a` celle des anomalies observe´es sur l’oce´an indien, mais plutoˆt
a` l’e´tat de base de l’atmosphe`re et de la circulation de Walker sur l’Afrique de
l’Ouest. En particulier, il n’y a pas syme´trie entre les phases actives et de pauses,
les e´ve`nements secs e´tant plus intenses (+10 W m −2 contre -5 W m−2 pour les
e´ve`nements convectifs), et ayant une cohe´rence spatiale plus importante.
En conclusion, la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO aux e´chelles supe´rieures
a` 25–30 jours pourrait eˆtre interpre´te´e comme une combinaison entre la dynamique
des ondes e´quatoriales couple´es a` la convection et les ondes de Rossby ge´ne´re´es par
l’alternance de phases actives et de pause dans la mousson indienne. En passant
au-dessus de l’Afrique, ces ondes moduleraient le flux de mousson et l’instabilite´ du
JEA, et, en conse´quence, la convection. La de´monstration de cette chaˆıne de cause
a` effet reste cependant difficile a` faire, meˆme a` l’aide d’un MCG, comme le souligne
Lavender et Matthews (2009). On pourra enfin noter qu’au-dela` de la convection
continentale, ce type de variabilite´ pourrait moduler l’activite´ cyclonique dans le
bassin Atlantique tropical, notamment via une modulation du cisaillement de vent
vertical entre la surface et 200 hPa (Maloney et Shaman, 2008).
3.4.3 Les échelles entre 10 et 25 jours
Les e´chelles de 10 a` 25 jours peuvent eˆtre de´compose´es en deux modes de variabilite´
inde´pendants, a` la dynamique tre`s diffe´rente. Mounier et Janicot (2004) et Janicot
et al. (2010a) ont propose´ de les identifier a` partir d’une ACP de l’OLR filtre´ dans
la gamme 10–25 jours, sur le domaine 10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E. Selon le test de
Scree, on peut conserver les quatre premiers EOFs, et selon le crite`re de North, les
EOF3 et EOF4 forment un doublet de´ge´ne´re´ (section 2.2.4.4). Les EOF1, EOF2,
EOF3 et EOF4 expliquent respectivement environ 13%, 8%, 5.7% et 5.3% de la
variance filtre´e. L’EOF1 est un mode a` part entie`re, appele´ le Quasi-Biweekly Zonal
Dipole (QBZD). Les EOF2 et EOF3 sont, en fait, corre´le´s a` un de´calage temporel
de 4 jours indiquant la de´tection d’un mode propagatif. Un deuxie`me mode, le
mode Sahe´lien, est alors reconstruit a` partir des EOF2, EOF3 et EOF4. Pour
chacun de ces deux modes, un indice est calcule´ afin d’e´tudier la structure du mode
correspondant, notamment en de´finissant des e´ve`nements intrasaisonniers de type
QBZD ou de type Sahe´lien. L’indice du mode QBZD (respectivement Sahe´lien) est
de´rive´ a` partir de l’OLR reconstruit par l’EOF1 (respectivement les EOF2, EOF3
et EOF4) et moyenne´ sur le domaine de la ZCIT 7.5◦N–12.5◦N, 10◦O–10◦E. Les
e´ve`nements positifs et ne´gatifs de chaque mode sont de´finis a` partir de cet indice,
en utilisant un seuil de plus ou moins un e´cart-type comme dans la section 2.2.5.2.
C’est cette de´finition des modes QBZD et Sahe´lien, que nous utiliserons dans le
chapitre 5, lorsque nous e´tudierons les interactions entre ces deux modes et le
mode intrasaisonnier de la de´pression thermique saharienne, identifie´ par Chauvin,
Roehrig, et Lafore (2010).
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3.4.3.1 Le Quasi-Biweekly Zonal Dipole (QBZD)
Le premier mode de variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO dans la gamme 10–25
jours, le QBZD, est de´crit dans Mounier et al. (2008). Environ 5.5 e´ve`nements
positifs et 5.5 e´ve`nements ne´gatifs ont lieu pendant chaque saison d’e´te´ JJAS. Le
QBZD caracte´rise une modulation stationnaire de la convection au-dessus de la
partie sud de l’Afrique de l’Ouest et de l’Afrique Centrale (Fig. 3.22). Un poˆle de
variabilite´ oppose´e est observe´ vers 60◦O–30◦O, marquant ainsi un dipoˆle zonal
de modulation de la convection. Le QBZD est quasi-pe´riodique, avec une pe´riodi-
cite´ moyenne d’environ 15 jours. On observe aussi une propagation vers l’est du
potentiel de vitesse a` 200 hPa. Ce signal propagatif semble continuer vers l’est
au-dessus de l’oce´an Indien. En revanche, la propagation des anomalies de convec-
tion entre les deux re´gions n’est pas e´vidente. Les reliefs d’Afrique de l’Est agissent
peut-eˆtre comme une se´paration entre les re´gimes de mousson indienne et africaine.
Le QBZD pourrait donc, en fait, eˆtre la trace africaine d’un mode de variabilite´
d’e´chelle globale (Mounier et al., 2008).
La dynamique du QBZD semble eˆtre pilote´e a` la fois par la dynamique de per-
turbations e´quatoriales de type ondes de Kelvin se propageant vers l’est, et par des
processus de surface au-dessus de l’Afrique de l’Ouest. Lorsque l’activite´ convec-
tive est minimale sur le continent, la diminution de la couverture nuageuse induit
une augmentation du flux radiatif solaire a` la surface. La tempe´rature de surface
augmente alors que la pression de surface diminue, a` la fois dans la de´pression
thermique et sur son flanc sud. Le gradient est-ouest de pression ainsi ge´ne´re´ ac-
croˆıt l’advection d’humidite´ sur le continent (Fig. 3.23). L’arrive´e simultane´e d’une
anomalie positive de pression sur l’Atlantique Est renforce le flux d’ouest dans les
basses couches, et donc le flux d’humidite´ sur le continent. Ceci favorise l’augmen-
tation de la convection sur l’Afrique de l’Ouest. L’accroissement de la couverture
nuageuse re´duit le flux radiatif solaire arrivant a` la surface, produisant des anoma-
lies de tempe´rature et de pression de surface oppose´es a` celles observe´es pendant la
phase de croissance de la convection. L’anomalie positive de pression sur le conti-
nent est aussi renforce´e par la propagation vers l’est de la perturbation de type
onde de Kelvin. Ceci conduit alors a` un renversement du gradient longitudinal de
pression de surface, et donc a` une diminution de l’activite´ convective dans la MAO.
Le cycle du QBZD peut ainsi se re´pe´ter.
La partie processus de surface du QBZD est cohe´rente avec les travaux plus an-
ciens de Grodsky et Carton (2001). Ces derniers ont observe´ pendant le printemps
2000 une oscillation, a` une quinzaine de jours, des pre´cipitations et du vent dans
les basses couches, qu’ils ont attribue´e a` un couplage surface-atmosphe`re du meˆme
type que celui de´crit pre´ce´demment. L’e´tude de Mounier et al. (2008) ge´ne´ralise
donc ce type de me´canisme sur une longue pe´riode et pour la saison d’e´te´. Elle met
aussi en e´vidence le roˆle de la de´pression thermique saharienne dans l’observation
plus au nord d’anomalies convectives, ainsi que l’existence d’une composante pro-
pagative, vraisemblablement lie´e aux ondes de Kelvin e´quatoriales. En particulier,
Mounier et al. (2008) montrent que le QBZD est, en fait, un dipoˆle stationnaire
faisant intervenir des processus de surface du type de ceux de Grodsky et Carton
(2001), et dont les deux poˆles sont de´phase´s de 6 jours. Ces 6 jours correspondent
au temps mis par une onde de Kelvin pour les relier.
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Figure 3.22 – Structure composite du mode QBZD entre t0− 6 et t0 + 6, repre´sente´e par
la diffe´rence entre le composite des e´ve`nements positifs et celui des e´ve`nements ne´gatifs.
L’OLR filtre´ dans la gamme 10–25 jours est indique´e en couleurs (en W m−2) et le potentiel
de vitesse a` 200 hPa, non filtre´, est indique´ en contours (en 106 m2 s−2). Seules les valeurs
significatives a` 90% avec un test de Student sont repre´sente´es. D’apre`s Mounier et al.
(2008).
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Figure 3.23 – Idem Fig. 3.22, mais entre t0 − 9 et t0 + 5, et pour l’OLR non filtre´ en
couleurs (W m−2), le vent non filtre´ a` 925 hPa en vecteurs (m s−1) et le ge´opotentiel non
filtre´ a` 925 hPa en contours (en m). Seules les valeurs significatives a` 90% avec un test de
Student sont repre´sente´es. D’apre`s Mounier (2005).
3.4.3.2 Le mode Sahe´lien et les ondes de Rossby e´quatoriales
Le second mode de variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO dans la gamme 10–25
jours, le mode Sahe´lien, est de´crit dans Sultan et al. (2003), Mounier et Janicot
(2004) et Janicot et al. (2010a). Une moyenne d’environ 4.5 e´ve`nements positifs et
4.5 e´ve`nements ne´gatifs a lieu pendant chaque saison d’e´te´ JJAS. La figure 3.24
de´crit, au cours de la phase positive de ce mode de variabilite´, une anomalie po-
sitive de convection qui s’initie a` l’est de l’Afrique e´quatoriale (t0-12 a` t0-10), et
s’intensifie sur place (t0-8). Elle se de´place vers le nord jusqu’a` environ 15◦N (t0-6),
avant de se propager vers l’ouest, jusqu’a` ce que l’anomalie se dissipe sur l’At-
lantique tropical (t0+4). Les anomalies convectives ont leur plus grande extension
me´ridienne a` t0, et gagnent la coˆte Me´diterrane´enne. Dans cette re´gion, les ano-
malies d’OLR sembleraient lie´es a` une augmentation de la couverture nuageuse,
plutoˆt qu’a` l’occurrence de pre´cipitation. La structure des phases ne´gatives est
relativement syme´trique a` ce sce´nario. La pe´riodicite´ moyenne du mode Sahe´lien
est d’environ 15 jours, pour une vitesse de propagation des anomalies convectives
d’environ 6 m s−1 et une longueur d’onde d’environ 7500 km (Fig. 3.25).
La circulation atmosphe´rique a` 700 hPa est cohe´rente avec les anomalies convec-
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Figure 3.24 – Structure composite du mode Sahe´lien entre t0− 12 et t0 + 10, repre´sente´e
par la diffe´rence entre le composite des e´ve`nements positifs et celui des e´ve`nements ne´gatifs
du mode Sahe´lien. L’OLR est indique´e en couleurs (en W m−2), le vent a` 700 hPa en
vecteurs (m s−1), et le ge´opotentiel a` 700 hPa en contours verts (en m, avec un contour
tous les 2 m). D’apre`s Janicot et al. (2010b).
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Figure 3.25 – Diagramme de Hovmu¨ller de l’OLR (W m−2) moyenne´ entre 12.5◦N et
15◦N, pour la diffe´rence entre le composite des e´ve`nements positifs et celui des e´ve`nements
ne´gatifs du « mode Sahe´lien » (mode intrasaisonnier de Sultan et al., 2003, tre`s similaire
au mode Sahe´lien de Mounier et Janicot, 2004). D’apre`s Sultan et al. (2003).
tives. On observe une anomalie de circulation cyclonique localise´e a` l’avant du
renforcement de la convection, et qui intensifie l’advection d’air humide a` l’inte´-
rieur de cette anomalie convective. A` l’inverse, l’advection d’air sec est renforce´e
a` l’arrie`re de l’anomalie convective, contribuant a` sa disparition et l’apparition,
quelques jours plus tard, d’une anomalie ne´gative de convection. Cette anomalie
de circulation cyclonique se propage vers l’ouest, contribuant vraisemblablement
a` la propagation vers l’ouest des anomalies convectives. Par ailleurs, Sultan et al.
(2003) montrent que ce mode Sahe´lien, bien que de´fini un peu diffe´remment dans
leur e´tude, est associe´ a` une modulation de l’intensite´ du JEA, d’environ +2 m s−1
pendant les phases se`ches sur le Sahel Central et Ouest, ainsi qu’a` une modulation
du JET, d’environ +1 m s−1 pendant les phases humides. Sultan et al. (2003) notent
e´galement l’existence de fluctuations, a` l’e´chelle intrasaisonnie`re, dans l’activite´ des
ondes d’est, notamment avec une activite´ plus intense autour du renforcement de la
convection sur le Sahel Central, suivant donc juste le renforcement de la convection
a` l’est, sur le Darfour (Thorncroft et al., 2008, – voir aussi section 1.2.3.5).
Taylor (2008) a montre´ que les interactions surface-atmosphe`re pouvaient jouer
un roˆle important dans la maintenance et la propagation vers l’ouest des anoma-
lies convectives dans le mode Sahe´lien. Des re´gions avec des anomalies positives
d’humidite´ dans le sol sont associe´es a` la phase positive du mode Sahe´lien. Elles
induisent des flux turbulents a` la surface plus faibles, ainsi qu’une circulation anti-
cyclonique dans les basses couches, qui augmentent l’advection d’humidite´ a` l’avant
de cette re´gion humide et la re´duit a` l’arrie`re. La re´ponse de la surface a` la convec-
tion aiderait donc les anomalies a` se propager vers l’ouest. A` l’aide d’un MCG,
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Lavender et al. (2010) ont montre´ que le mode Sahe´lien e´tait vraisemblablement
controˆle´ par la dynamique de l’atmosphe`re, les interactions avec la surface re´tro-
agissant simplement sur l’atmosphe`re, et aidant a` une meilleure organisation des
anomalies convectives.
Janicot et al. (2010a) sugge`rent alors que le mode Sahe´lien serait en partie pi-
lote´ par la dynamique des ondes de Rossby e´quatoriales, montrant qu’un tiers de
ses occurrences correspondent au passage d’une telle onde. Ils observent, cepen-
dant, des diffe´rences notables entre la structure des anomalies de convection et de
circulation du mode Sahe´lien et celles associe´es a` une onde de Rossby e´quatoriale,
en particulier sur l’Afrique de l’Est e´quatoriale, et sur le Sahara. On observe aussi
un signal important au niveau du bassin me´diterrane´en (Fig. 3.24), qui pourrait
traduire des interactions entre les tropiques et les moyennes latitudes a` l’e´chelle
intrasaisonnie`re, comme le note Sultan et al. (2003). Ce point sera aborde´ dans
le paragraphe suivant, et surtout dans le chapitre 5, au cours de l’article Roehrig,
Chauvin, et Lafore (2010).
3.4.3.3 D’autres modes de variabilite´
Jusqu’a` re´cemment, la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO a essentiellement
e´te´ aborde´e sous l’angle de la convection (OLR) et des pre´cipitations, qui sont
les parame`tres cruciaux pour les populations locales. Plusieurs types de filtrage
spatio-temporel ont pour cela e´te´ utilise´s, et bien que notre compre´hension de cette
variabilite´ intrasaisonnie`re avance re´gulie`rement, ces deux variables peuvent eˆtre
difficiles manipuler, e´tant donne´ qu’elles sont le re´sultat complexe d’un ensemble
de facteurs interagissant tous ensemble. Des travaux parus au cours de cette the`se,
auxquels elle a en partie contribue´, ont eu une approche un peu diffe´rente, visant
a` caracte´riser la variabilite´ intrasaisonnie`re d’acteurs spe´cifiques de la mousson
pour ensuite en e´tudier le lien avec la modulation de la convection : variabilite´ de
la de´pression thermique saharienne (Chauvin et al., 2010 ; Lavaysse et al., 2010),
intrusions d’air froid en provenance de la Me´diterrane´e (Vizy et Cook, 2009), varia-
bilite´ du JEA et de l’activite´ des ondes d’est (Leroux et al., 2010), roˆle des TSMs
atlantiques dans la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO (de Coe¨tlogon et al.,
2010).
E´tant donne´ que la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL a constitue´ une partie
majeure dans cette the`se, nous aborderons ce sujet dans le chapitre suivant (Cha-
pitre 4), notamment en lien avec les travaux re´cents de Lavaysse et al. (2010).
Ce travail a, en outre, fait l’objet d’une publication (Chauvin, Roehrig, et Lafore,
2010).
Les intrusions d’air froid de la Me´diterrane´e
Nous avons montre´ en section 1.3.1.1 que la Me´diterrane´e jouait un roˆle significatif
sur la MAO aux e´chelles interannuelles. A` l’e´chelle intrasaisonnie`re, Vizy et Cook
(2009) ont montre´ un impact des moyennes latitudes via la partie est du bassin me´-
diterrane´en, induisant potentiellement des pe´riodes de pause dans les pre´cipitations
sur le Sahel Est (Soudan et Tchad). Chaque e´te´, une moyenne de 6 a` 10 intrusions
d’air froid sur l’Afrique du Nord (cold surges) et en provenance de la Me´diterrane´e
sont observe´es. Ces anomalies froides, d’amplitude de 1 K a` plus de 6 K a` 850 hPa
(en valeur aboslue) persistent sur le continent entre 2 et 10 jours, puis se propagent
vers le sud-ouest a` une vitesse moyenne de 5.5 m s−1 (Fig. 3.26). Ces intrusions sont
pre´ce´de´es par un thalweg d’altitude sur la Me´diterrane´e, qui amplifie le JOST et
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Figure 3.26 – A` gauche : Composites a` lag 0 des anomalies de tempe´rature (en grise´, en
K) et de vent (en vecteur, en m s−1) a` 850 hPa par rapport a` leur valeur saisonnie`re. La
re´fe´rence du composite est l’instant ou` l’anomalie froide atteint 17.5◦N, et le composite
est construit uniquement pour les e´ve`nements ou` l’anomalie froide atteint au moins -2 K a`
17.5◦N. La partie significative a` 95% des anomalies de vent est indique´e par des vecteurs
en gras, tandis que celle des anomalies de tempe´rature est indique´e par les re´gions en
pointille´ blanc. A` droite : Composite de la tempe´rature (en grise´, en K) et des anomalies de
tempe´rature (en contour, en K) a` 850 hPa, moyenne´es entre 10◦E et 30◦E. L’axe horizontal
indique les de´calages temporels et l’axe vertical la latitude. La partie significative a` 95%
des anomalies de tempe´rature est encore indique´e par les re´gions en pointille´ blanc. D’apre`s
Vizy et Cook (2009).
la convergence a` son entre´e. La subsidence sur l’est de la Me´diterrane´e s’en trouve
renforce´e ainsi que la circulation age´ostrophique de nord dans les basses couches.
Ce renforcement des vents de nord sur l’Egypte et la Libye favorise la pe´ne´tration
d’air frais et humide sur le continent, qui, en arrivant sur le sud de l’Alge´rie, l’ouest
du Niger, le nord du Mali et la Mauritanie, peut ge´ne´rer des e´ve`nements convectifs.
En arrivant sur le Sahel Est, on observe, a` l’oppose´, une re´duction de la convection
pendant quelques jours, vraisemblablement lie´e a` la diminution de la convergence
de basse couche lorsque le cold surge atteint cette re´gion. Vizy et Cook (2009)
sugge`rent d’ailleurs que ces cold surges pourraient eˆtre a` l’origine d’une partie des
e´ve`nements Sahe´liens de´crits pre´ce´demment. Chauvin, Roehrig, et Lafore (2010)
confirment et e´tendent ces re´sultats, comme nous le verrons dans les chapitres 4 et
5.
La variabilite´ intrasaisonnie`re du syste`me JEA-AEWs
Les ondes d’est et leurs relations avec le JEA ont e´te´ pre´sente´es dans la section
1.2.3.5. Quelques e´tudes re´centes ont identifie´ que l’activite´ des ondes avait une
variabilite´ intrasaisonnie`re importante. Leroux et Hall (2009) montrent que l’in-
tensite´ des ondes d’est de´pend a priori de l’e´tat moyen du JEA. L’environnement
(structure spatiale et intensite´ du JEA) controˆle, en partie, la re´ponse transitoire.
Cette dernie`re re´troagit sur son environnement, et peut alors influer les ondes qui
se de´velopperont ensuite. Par ailleurs, Lavaysse et al. (2006) mettent en e´vidence
une relation entre la variabilite´ ondulatoire19 et la variabilite´ intrasaisonnie`re des
pre´cipitations de Sultan et al. (2003). Leroux et al. (2010) examinent les relations
entre AEWs, JEA et convection a` l’e´chelle intrasaisonnie`re. Dans cette e´tude, ce
19base´e sur l’analyse en ondelettes du vent me´ridien moyenne´ sur l’Afrique de l’Ouest.
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Figure 3.27 – Re´gressions, a` diffe´rents de´calages temporels, sur un indice d’OLR de a)
l’OLR, b) la PKE a` 700 hPa et c) le vent zonal a` 600 hPa, filtre´s dans la bande 10–120 jours.
L’indice d’OLR est la moyenne de l’OLR sur le domaine 5◦N–25◦N, 15◦E–40◦E (indique´
sur a) a` t0), filtre´e dans la bande 10-120 jours et multiplie´e par -1, afin d’avoir un indice
positif pour un renforcement de la convection. Les de´calages temporels vont de -6 a` +6
jours. Les contours sont tous les 2 W m−2 sur a), 0.1 m2 s−2 sur b) et 0.2 m s−1 sur c).
Les contours ne´gatifs sont en tirete´. D’apre`s Leroux et al. (2010).
n’est pas le passage d’une onde particulie`re qui est conside´re´e, mais plutoˆt l’activite´





ou` u′ et v′ sont les fluctuations zonale et me´ridienne du vent filtre´ par un filtre
passe-haut a` 6 jours.
Plusieurs relations sont mises en e´vidence par Leroux et al. (2010) et Leroux
(2009) :
• Un pic de forte activite´ des AEWs sur le continent est pre´ce´de´ d’un renfor-
cement de la partie est du JEA, et est suivi d’un renforcement de la partie
nord-ouest du JEA. Une analyse du champ d’E-vector (Hoskins et al., 1983)
montre que cette modulation du jet est cohe´rente avec un forc¸age par les
perturbations transitoires.
• L’analyse de l’OLR met en e´vidence qu’aux e´chelles intrasaisonnie`res, les pics
d’activite´ des AEWs sont associe´s a` un renforcement de l’activite´ convective
sur la re´gion.
• Les pe´riodes de forte activite´ convective sur le Sahel Est sont statistiquement
suivies par un renforcement de l’activite´ des perturbations transitoires (Fig.
20Pertubed Kinetic Energy, e´quivalent a` l’Eddy Kinetic Energy (EKE) parfois rencontre´e dans
la litte´rature.
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3.27). Ce renforcement de la convection est aussi observe´ dans le Sahel Est,
pre´alablement a` un pic d’activite´ des AEWs, pointant la zone potentiellement
efficace pour le de´clenchement des ondes par chauffage convectif (Thorncroft
et al., 2008, voir aussi section 1.2.3.5)
L’hypothe`se de de´clenchement de´fendue par Thorncroft et al. (2008) pourrait
donc expliquer l’intermittence intrasaisonnie`re des ondes d’est, au moins de manie`re
statistique. A` l’aide d’un MCG simplifie´ et sec (sans convection intermittente),
Leroux (2009) montre que l’intermittence de l’activite´ des AEWs pourrait aussi
avoir une origine extratropicale et dynamique.
Le roˆle de l’oce´an Atlantique
Comme nous l’avons pre´sente´ dans le chapitre 1, l’oce´an Atlantique e´quatorial joue
un roˆle essentiel dans la MAO, en partie aux e´chelles saisonnie`re (section 1.3.2.2)
et interannuelle (section 1.3.1.1). Son roˆle dans la variabilite´ intrasaisonnie`re de
la MAO, notamment par l’interme´diaire des interactions oce´an-atmosphe`re dans le
Golfe de Guine´e, a e´te´ e´value´ tre`s re´cemment par de Coe¨tlogon et al. (2010). Graˆce a`
des observations satellites a` haute re´solution spatiale et temporelle des TSMs et du
vent a` la surface, ces derniers ont montre´, a` l’aide d’une ACP, que le mode principal
de la variabilite´ intrasaisonnie`re des TSMs dans le Golfe de Guine´e entre mars et
aouˆt (MAMJJA) correspond a` une anomalie de tempe´rature le long de l’e´quateur
(Fig. 3.28, panneau de gauche), sur le flanc nord de la langue d’eau froide (section
1.2.3.2), la` ou` le gradient de TSM est le plus intense. Ce mode explique environ
16% de la variance intrasaisonnie`re. De meˆme, le mode principal de la variabilite´
intrasaisonnie`re de la tension de vent a` la surface de l’oce´an explique 20% de la
variance intrasaisonnie`re totale et correspond a` des vents de sud-est renforce´s ou
affaiblis sur quasiment toute la re´gion du Golfe de Guine´e (Fig. 3.28, panneau de
gauche). Ces deux modes de variabilite´ ont une pe´riodicite´ moyenne d’environ 15
Figure 3.28 – A` gauche : EOF1 des TSMs (donne´es TMI) en couleur (en ◦C) et EOF1
de la tension de vent a` la surface (donne´es QuickSCAT) en vecteurs (en N m−2). Les jeux
de donne´es ont pre´alablement e´te´ filtre´s par un filtre passe-haut a` 90 jours. Les contours
noirs indiquent la moyenne des TSMs pour la saison MAMJJA et pour les anne´es 2000
a` 2007. A` droite : Corre´lations entre la CP1 des TSMs et la CP1 de la tension de vent.
Les lignes en pointille´ indiquent le niveau de significativite´ a` 90%. L’atmosphe`re pre´ce`de
l’oce´an pour les de´calages temporels ne´gatifs. D’apre`s de Coe¨tlogon et al. (2010).
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jours, et sont corre´le´s avec un de´phasage de quelques jours (Fig. 3.28, panneau de
droite), induisant une re´troaction ne´gative des TSMs sur la tension de vent. Une
anomalie froide des TSMs, force´e par un renforcement du vent, est associe´e a` un
ralentissement des alize´s une semaine plus tard, cre´ant alors une anomalie de vent
oppose´e. De Coe¨tlogon et al. (2010) sugge`rent que ce type de re´troaction serait
a` l’origine de la pe´riodicite´ de 15 jours, plutoˆt qu’un forc¸age exte´rieur de grande
e´chelle.
Bien que probablement importante, la modification du gradient de pression
induite par l’anomalie froide de TSM ne semble pas suffisante pour expliquer le
ralentissement des alize´s. De Coe¨tlogon et al. (2010) proposent un me´canisme base´
sur la modification de la stratification verticale dans la couche limite marine (Wal-
lace et al., 1989 ; Hayes et al., 1989), et donc du me´lange turbulent de la quantite´ de
mouvement. Par ailleurs, a` l’aide d’un mode`le d’oce´an, de Coe¨tlogon et al. (2010)
montrent que les anomalies de TSM sont vraisemblablement associe´es aux anoma-
lies d’advection horizontale pilote´es par des vents de surface renforce´s ou affaiblis,
plutoˆt qu’a` la modulation des flux de surface, dont le temps de re´ponse serait plus
lent. Les processus de me´lange et d’entraˆınement dans la couche limite oce´anique
pourraient e´galement jouer un roˆle important.
Au final, le sce´nario suivant peut eˆtre propose´ : un renforcement des alize´s
pre`s de l’e´quateur augmente l’advection vers le nord des eaux froides de la LEF,
induisant une anomalie de TSM froide en environ 5 jours au nord de cette dernie`re.
L’anomalie froide re´troagit, ensuite, ne´gativement sur le vent de surface, conduisant
a` une anomalie ne´gative de vent, maximale 2 a` 3 jours plus tard. Cette re´troaction
ferait intervenir la modification a` la fois du gradient de pression et de la stabilite´
dans la couche limite atmosphe´rique. Ces anomalies de vent de nord induisent
une advection d’eaux plus chaudes vers l’e´quateur. L’anomalie froide disparaˆıt puis
change de signe en environ 5 jours. L’anomalie chaude de TSM, ainsi forme´e, induit
un renforcement, faible mais significatif des alize´s, deux semaines apre`s le coup de
vent initial. Ce sce´nario pourrait supporter substantiellement la variabilite´ a` 15
jours observe´e au-dessus du Golfe de Guine´e, et peut-eˆtre avoir un lien avec le
QBZD (section 3.4.3.1).
3.4.4 Les échelles inférieures à 10 jours
3.4.4.1 Les ondes d’est
Les ondes d’est sont les principales perturbations synoptiques observe´es sur
l’Afrique de l’Ouest. Nous les avons de´ja` largement de´crites en section 1.2.3.5 et,
dans cette section, nous insistons essentiellement sur leur lien avec la convection.
Afin d’e´tudier cette relation, Kiladis et al. (2006) identifient les AEWs couple´es a`
la convection en filtrant l’OLR dans le domaine TD21, indique´ sur le diagramme
fre´quence-nombre d’onde de la figure 3.29. Ils mettent en e´vidence que cette rela-
tion onde-convection n’est pas la meˆme entre le rail sud, vers 10◦N, et le rail nord,
vers 15◦N. Au sud, la convection a tendance a` se positionner dans le flux de nord
a` l’est du me´ridien de Greenwich, puis a` passer progressivement dans le thalweg
de l’onde en se propageant vers l’ouest pour enfin se trouver dans le flux de sud
sur l’oce´an Atlantique. Dans cette configuration, le forc¸age dynamique induit par
l’advection du tourbillon de l’onde par le JEA apparaˆıt suffisant pour expliquer le
couplage entre l’onde et la convection. Au contraire, a` 15◦N, la convection reste
21Tropical Depression.
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Figure 3.29 – Idem Fig. 3.12.a mais pour la composante syme´trique de l’OLR pendant
les saisons JJAS 1979–2003. D’apre`s Kiladis et al. (2006).
dans le flux de sud tout au long de la vie de l’onde (Fig. 3.30), et les relations entre
convection et dynamique semblent plus complexes (Kiladis et al., 2006).
En e´tudiant la variabilite´ synoptique (infe´rieure a` 10 jours) de l’eau pre´cipi-
table, lors du stage de Master d’E. Poan (Poan, 2010), nous avons mis en e´vidence
un mode de variabilite´ se propageant vers l’ouest, de manie`re similaire aux ondes
d’est. Ce mode se propage a` une vitesse de phase de ∼8 m s−1, sa pe´riodicite´
moyenne est ∼6 jours et sa longueur d’onde de ∼4000 km (Fig. 3.31). Les e´ve`ne-
ments associe´s correspondent a` des anomalies d’eau pre´cipitable importantes (>5
kg m−2), qui peuvent eˆtre suivies sur le continent puis l’oce´an Atlantique pendant
presque 10 jours dans la bande sahe´lienne (Fig. 3.31), et qui sont associe´es a` une
modulation de la convection e´leve´e, de l’ordre de ±20 W m−2 pour l’OLR et de
± 2 mm jour−1 pour les pre´cipitations GPCP. Le mode de´tecte´ « optimise » la
quantite´ totale d’eau dans la colonne atmosphe´rique, et apparaˆıt comme le re´sultat
des advections me´ridiennes dans les basses couches par les anomalies de vent, des
advections zonales au niveau du JEA par le vent moyen, et du transport vertical
par la convection. La structure des anomalies de vent est tre`s similaire a` celle des
ondes d’est se propageant sur le flanc nord du JEA, et on retrouve les inclinaisons
verticales du thalweg de l’onde, mentionne´es en section 1.2.3.5. Ce mode, qui est
robuste et fre´quent (3 a` 4 e´ve`nements de chaque signe par mois, pendant la sai-
son JJAS), est donc associe´ a` une modulation significative de la convection, ce qui
laisse espe´rer une ame´lioration de la pre´dictibilite´ de la convection sur le Sahel. Ces
re´sultats, bien que pre´liminaires, sont tre`s encourageants, pour mieux comprendre
et pre´voir la modulation de la convection a` l’e´chelle synoptique.
3.4.4.2 Les ondes de Kelvin
La section 3.3.2.2 nous a donne´ un aperc¸u des ondes de Kelvin couple´es a` la convec-
tion. Kiladis et al. (2009) montrent que ces ondes qui se propagent vers l’est af-
fectent toute la ZCIT, avec des impacts forts dans l’oce´an Pacifique Ouest et Cen-
tral et dans l’est de l’oce´an Indien. Wang et Fu (2007) ont montre´ que les ondes de
Kelvin atteignaient l’Afrique Centrale pendant le printemps. Essentiellement trois
e´tudes re´centes (Mounier et al., 2007 ; Nguyen et Duvel, 2008 ; Mekonnen et al.,
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Figure 3.30 – Structure moyenne des anomalies d’OLR et de vent a` 850 hPa (ERA-15)
associe´s avec une perturbation d’OLR filtre´ dans le domaine TD de -40 W m−2 au point
15◦N, 17.5◦O. La structure est obtenue a` partir d’une re´gression re´alise´e pour les saisons
JJAS de 1979 a` 1993, et pre´sente´e pour les de´calages temporels a) -2 jours, b) 0 jour, et
c) +2 jours. Le grise´ fonce´ (clair) indique les anomalies d’OLR infe´rieures (supe´rieures) a`
-10 W m−2 (+10 W m−2). La fonction de courant est repre´sente´e par un contour tous les
2×105 m2 s−1. Seules les anomalies d’OLR et de vent significatives a` 95% sont reporte´es.
Les plus longs vecteurs indiquent un vent d’environ 2 m s−1. D’apre`s Kiladis et al. (2006).
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Figure 3.31 – A` gauche : Structure composite, a` t0, des e´ve`nements associe´s a` une ano-
malie d’eau pre´cipitable forte dans la re´gion du Se´ne´gal. Les e´ve`nements sont se´lectionne´s
a` partir d’un indice d’eau pre´cipitable moyenne´e sur le domaine 10◦N–20◦N, 20◦O–10◦O
et filtre´ par un filtre passe-haut a` 10 jours. Le seuil d’un e´cart-type a e´te´ utilise´ (section
2.2.5.2). L’e´chelle de couleur indique les anomalies d’eau pre´cipitable et les vecteurs, les
anomalies de vent a` 925 hPa. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´
lente du signal (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Seules les anomalies signifi-
catives au seuil 95% sont reporte´es (test de Student). A` droite : e´volution de la structure
composite de ces e´ve`nements entre t0-7 et t0+7, en fonction de la longitude. Les anomalies
d’eau pre´cipitable (couleurs) et de vent me´ridien a` 925 hPa (contours) ont e´te´ moyenne´es
dans la bande 15◦N–20◦N. D’apre`s Poan (2010).
2008) ont montre´ qu’elles avaient un impact significatif en Afrique de l’Ouest et
Centrale, principalement aux e´chelles synoptiques.
Mounier et al. (2007), utilisant la me´thode de Wheeler et Kiladis (1999), isolent
les ondes de Kelvin sur l’Afrique de l’Ouest pendant la saison de mousson en filtrant
le champ d’OLR dans le domaine spatio-temporel Kelvin, indique´ sur la figure
3.12. A` l’aide d’une ACP sur le champ d’OLR ainsi filtre´ (domaine 10◦S–30◦N,
80◦O–60◦E), ils extraient le mode principal de l’activite´ des ondes de Kelvin sur
l’Afrique. Les deux premiers EOFs forment un doublet de´ge´ne´re´, caracte´risant un
mode propagatif. Comme dans les sections 3.4.3.1 et 3.4.3.2, on peut reconstruire
le champ d’OLR, a` l’aide de ces deux EOFs, puis le moyenner sur la re´gion 7.5◦N–
12.5◦N, 10◦O–10◦E, afin de caracte´riser l’activite´ des ondes de Kelvin sur l’Afrique
de l’Ouest. Cet indice Kelvin est ensuite utilise´ pour de´finir des e´ve`nements forts
ou` la convection se renforce ou s’affaiblit sur le Sahel (seuil de ±1.5 e´cart-type).
On compte alors, en moyenne, 5 e´ve`nements humides et 5 e´ve`nements secs pour
chaque saison JJAS. La se´quence composite de ce mode de variabilite´ est pre´sente´e
sur la figure 3.32, sous la forme de la diffe´rence entre les deux types d’e´ve`nements
(relativement syme´triques).
Le signal de Kelvin est d’e´chelle re´gionale, et concerne l’Afrique Centrale et
de l’Ouest (Fig. 3.32). Sa longueur d’onde est de l’ordre de 8000 km et l’onde
se propage vers l’est a` une vitesse d’environ 15 m s−1. La pe´riode moyenne de
ce mode de variabilite´ est donc proche de 6 jours (cohe´rent avec le spectre de la
figure 3.12). Ce signal est significativement plus lent que sur le Pacifique, indiquant
potentiellement un couplage plus fort entre la dynamique des ondes et la convection
(Mekonnen et al., 2008). Le signal est originaire de la re´gion du Pacifique Est et
continue vers l’est sur l’oce´an Indien. Comme mentionne´ dans la section 3.3.2.2,
la divergence en altitude est quasiment colocalise´e avec les anomalies positives
de convection. Ce mode Kelvin module la convection de manie`re significative, de
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Figure 3.32 – Se´quence composite base´e sur l’indice d’activite´ des ondes de Kelvin, calcule´
sur la boˆıte indique´e en rouge. Cette se´quence est la diffe´rence entre les phases humides
et les phases se`ches pour les saison JJAS de 1979 a` 2000. a) Composite de l’OLR filtre´
dans le domaine Kelvin (couleurs, en W m−2), du vent divergent non filtre´ a` 200 hPa
(vecteurs, en m s−1), et du potentiel de vitesse non filtre´ a` 200 hPa (contours, en 106 m2
s−2). b) Composite pour l’OLR non filtre´ (couleur, en W m−2), le vent non filtre´ a` 925
hPa (vecteurs, en m s−1) et pour le ge´opotentiel non filtre´ a` 925 hPa (contours, en mgp).
Seules les valeurs de l’OLR et du vent significative a` 95% (test de Student) sont reporte´es
sur les cartes. D’apre`s Mounier et al. (2007).
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l’ordre de±15 W m−2. Comme pre´dit par la the´orie de Matsuno (1966), le vent dans
les basses couches est principalement zonal pre`s de l’e´quateur, l’onde e´tant pre´ce´de´e
par des vents d’est et suivie par des vents d’ouest (dans le cas d’un e´ve`nement
humide sur le Sahel a` t0). L’onde module ainsi le flux de mousson, le long de
la coˆte guine´enne et en aval des massifs du Fouta Djalon. Mounier et al. (2007)
montrent, en outre, que l’onde impacte le cycle de vie des SCMs africains.
L’impact des ondes de Kelvin sur l’Afrique de l’Ouest posse`de un fort cycle
saisonnier, e´tant le plus important en dehors des mois de juillet et aouˆt, lorsque la
ZCIT est plus proche de l’e´quateur. Nguyen et Duvel (2008) confirment cet aspect
du cycle saisonnier des ondes de Kelvin, montrant que leur impact sur la convection
en Afrique est le plus important en mars et avril et plutoˆt sur l’Afrique e´quato-
riale. Les ondes de Kelvin sur l’Afrique pre´sentent e´galement une forte variabilite´
interannuelle (Mekonnen et al., 2008).
3.4.4.3 Les pulsations de mousson
L’e´tude re´cente de Couvreux et al. (2010) a montre´ que le flux de mousson22 pos-
se´dait une variabilite´ importante dans la gamme 3–5 jours23, au moins pendant la
pe´riode de pre´-onset de la MAO. Cette variabilite´ se caracte´rise par une monte´e
relativement au nord (au-dela` de 14◦N) d’anomalies d’eau pre´cipitable24 (> 1 kg
m−2) pendant environ 2 jours. Au cours de l’anne´e 2006, ils identifient 24 e´ve`ne-
ments de type « moisture surges » pendant la pe´riode de pre´-onset, du 15 mai au
30 juin, et en e´tablissent la structure composite (Fig. 3.33).
La pulsation de mousson est pre´ce´de´e par une chute de la pression de surface
et donc un renforcement de la de´pression thermique entre 14◦N et 20◦N, d’environ
1 a` 2 hPa. Le vent me´ridien est alors acce´le´re´ vers le nord (≈ 3 m s−1) et permet
un de´placement vers le nord du FIT. Le flux de mousson s’amplifie, s’approfondit
et peut alors pe´ne´trer plus vers le nord. L’advection d’air frais et humide de´truit
l’anomalie de pression et le FIT retrouve sa position pre´ce´dente. La forte intensite´
du chauffage solaire a` cette saison et la convection se`che ge´ne´re´e sont alors suffi-
santes a` recre´er un heat low, qui pourra e´ventuellement donner lieu, plus tard, a`
une nouvelle pulsation. La demi-pe´riode de l’oscillation observe´e, (2–3 jours) serait
alors l’ordre de grandeur du temps ne´cessaire a` la de´pression thermique pour se
reconstruire. Ce type d’oscillation de la de´pression thermique est cohe´rent avec les
travaux de Bounoua et Krishnamurti (1991). Le moisture surge apparaˆıt donc inti-
mement lie´ a` la dynamique de la de´pression thermique saharienne, ce que Couvreux
et al. (2010) confirment a` l’aide d’une simulation d’un cas d’e´tude de de´but juin
2006.
Par ailleurs, Couvreux et al. (2010) mettent bien en e´vidence que ces pul-
sations de mousson, bien qu’apparaissant dans les meˆmes e´chelles que les ondes
d’est, peuvent exister inde´pendamment de ces ondes d’est. Elles sont aussi parfois
couple´es aux ondes d’est qui favorisent leur propagation vers l’ouest.
De tels phe´nome`nes sont aussi observe´s au cœur de la MAO (Barthe et al.,
2010 ; Cuesta et al., 2010), mais avec des caracte´ristiques diffe´rentes, notamment
une pe´riodicite´ moins marque´e et une plus grande extension me´ridienne.
22de´fini par Φq = ρvq ou` ρ est la densite´ de l’air, v le vent me´ridien et q le rapport de me´lange
de la vapeur. Voir aussi Chapitre 1.
23remarque´e aussi par Cadet et Houston (1984) et Cadet et Nnoli (1987) a` 12◦N.
24Contenu en vapeur d’eau inte´gre´ sur toute la colonne atmosphe´rique. Les niveaux en dessous
de 3 km contribuent a` 75% de l’eau pre´cipitable totale et a` 88% de sa variabilite´ (Couvreux et al.,
2010).
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Figure 3.33 – Structure composite des pulsations de mousson pendant les pe´riodes de
pre´-onset de 2004 a` 2007 (15 mai au 30 juin). L’e´chelle de gris indique l’eau pre´cipitable
(en kg m−2). Les contours correspondent a` la pression de surface, pour laquelle le cycle
diurne a e´te´ filtre´ (en hPa, avec un contour tous les 0.5 hPa), et les vecteurs au vent a`
925 hPa. Les champs sont moyenne´s sur 0◦E–10◦E. Les traits tirete´s verticaux indiquent
le de´but et la fin du moisture surge. La position du FIT est reporte´e par le trait noir plein
et e´pais, lorsqu’il est de´fini par le gradient maximal d’eau pre´cipitable, et par le trait noir
tirete´ et e´pais, lorsqu’il est de´fini par l’isoligne ze´ro du vent me´ridien a` 925 hPa. La courbe
blanche indique la position de l’isoligne 30 kg m−2 de l’eau pre´cipitable. Les vecteurs en
gras sont significatifs a` 95% selon le test de Student. D’apre`s Couvreux et al. (2010).
3.5 La variabilite´ intrasaisonnie`re dans les mo-
de`les de climat
3.5.1 La MJO et les CCEWs, des challenges pour les modèles
La MJO est le mode dominant de la variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tropiques
(section 3.3.1). C’est une source de pre´dictibilite´ importante, a` la fois pour les
tropiques et les latitudes moyennes. Sa repre´sentation dans les mode`les de climat
est un enjeu crucial, a` la fois en termes de pre´visions a` moyenne e´che´ance (les
medium-range forecasts de von Neumann – voir introduction a` ce chapitre), de
pre´visions saisonnie`res et de projections climatiques. Les tentatives pour la repre´-
senter le mieux possible dans les MCGs ont par ailleurs nourri l’e´volution de notre
compre´hension de la MJO elle-meˆme.
Bien que plusieurs e´tudes pionnie`res aient pu apparaˆıtre prometteuses (Hayashi
et Golder, 1986 ; Hayashi et Sumi, 1986 ; Lau et Lau, 1986), la MJO reste encore
un challenge pour les MCGs les plus e´volue´s et la communaute´ scientifique (Slingo
et al., 1996, 2005 ; Zhang, 2005 ; Lin et al., 2006). Les premiers travaux des anne´es
1980 identifiaient, effectivement, une propagation vers l’est de signaux dynamiques
et convectifs, mais leur vitesse de propagation e´tait souvent plus proche de celle
des ondes de Kelvin couple´es a` la convection que de celle, plus lente, observe´e
pour la MJO. Les mode`les les plus sophistique´s ont encore de grandes difficulte´s a`
produire une MJO re´aliste : lorsqu’il y a effectivement des signaux qui se propagent
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vers l’est, ils sont bien souvent trop faibles, leur distribution spatiale et leur cycle
saisonnier sont peu re´alistes, et la dynamique et la convection sont de´couple´es
(Slingo et al., 1996 ; Sperber et al., 1997). Les mode`les e´value´s par Slingo et al.
(1996), issus du premier exercice d’intercomparaison AMIP25 I (Gates et al., 1999)
e´taient, par ailleurs, tous incapables de capturer le fort pic de variance vers 40–50
jours, produisant ge´ne´ralement beaucoup plus d’e´nergie aux e´chelles infe´rieures a`
30 jours.
Plusieurs facteurs importants pour la bonne repre´sentation de la MJO ont e´te´
mis en e´vidence : la physique du mode`le, naturellement, et surtout la parame´tri-
sation de la convection, la re´solution horizontale et verticale du mode`le (Kuma,
1994 ; Inness et al., 2001), et la repre´sentation des couplages oce´an–atmosphe`re
(Flatau et al., 1997 ; Waliser et al., 1999 ; Sperber et al., 2005). Slingo et al. (1996)
ont, par exemple, trouve´ que les mode`les dont la parame´trisation de la convection
avait une fermeture en CAPE produisaient les signaux de MJO les plus re´alistes.
D’autres e´tudes ont montre´ que l’ajout d’un de´clenchement lie´ a` l’humidite´ ame´-
liorait la repre´sentation de la MJO (Tokioka et al., 1988 ; Wang et Schlesinger,
1999 ; Lee et al., 2003), ou que la repre´sentation des subsidences convectives et de
l’e´vaporation des pre´cipitations e´tait un facteur d’ame´lioration (Maloney et Hart-
mann, 2001). Le profil vertical de chauffage convectif (Park et al., 1990 ; Lin et al.,
2004), les interactions entre rayonnement et nuages (Lee et al., 2001 ; Lin et Mapes,
2004), et celles entre convection et humidite´ (Bony et Emanuel, 2005) sont aussi
des e´le´ments cle´s. On peut enfin noter que l’e´tat de base est e´galement crucial,
conditionnant, par exemple, les re´troactions de type WISHE (section 3.3.1.3).
L’e´tude de Lin et al. (2006) est une des plus re´centes examinant la repre´sen-
tation de la MJO, mais aussi des CCEWs, dans les simulations de CMIP3. En
de´composant 8 ans de pre´cipitations dans la bande e´quatoriale dans le domaine
fre´quence–nombre d’onde a` l’aide de la me´thodologie de Wheeler et Kiladis (1999,
– voir section 3.3.2.1 et Fig. 3.12), a` la fois dans les mode`les et les observations, ils
montrent la grande diversite´ des comportements des MCGs (Fig. 3.34). La variance
intrasaisonnie`re (2–128 jours) est trop faible dans la plupart des mode`les. La moitie´
d’entre eux ont des signaux de type CCEWs, surtout dans les gammes des ondes
de Kelvin et des ondes MRG–EIG couple´es a` la convection. Les variances associe´es
restent ge´ne´ralement trop faibles pour tous les types d’ondes sauf pour les ondes
EIG. La vitesse de phase des diffe´rentes CCEWs est souvent trop rapide, et les
hauteurs e´quivalentes associe´es trop e´leve´es. Ceci pourrait traduire une difficulte´
des mode`les a` re´duire suffisamment leur « effective static stability » par le chauffage
diabatique de la convection. Straub et al. (2010) analysent en de´tail la repre´senta-
tion des ondes de Kelvin dans 20 mode`les de CMIP3, et arrivent a` la conclusion
que seulement la moitie´ des mode`les pre´sentent un pic dans le domaine Kelvin. De
cette moitie´, seulement 50% simulent une distribution spatiale de l’activite´ et une
structure tridimensionnelle de ces ondes couple´es proches des observations. Pour
ces mode`les, quelques de´fauts demeurent encore, notamment dans la structure des
champs de tempe´rature et d’humidite´ dans les basses couches, pre`s du maximum
de pre´cipitations. La convection peu profonde, les courants convectifs subsidents et
les composantes stratiformes de la convection sont probablement des processus cle´s
pour ame´liorer la repre´sentation des ondes de Kelvin. Par ailleurs, les MCGs ayant
peu de succe`s ont ge´ne´ralement une parame´trisation de la convection base´e sur
le concept d’ajustement convectif, et non une fonction de de´clenchement (Straub
et al., 2010). Lin et al. (2008a) et Suzuki et al. (2006) montrent, par exemple,
25Atmospheric Model Intercomparison Project.
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Figure 3.34 – Idem Fig. 3.12.a mais pour les pre´cipitations des mode`les du 4e rapport
du GIEC (8 ans) et les observations GPI (GOES Precipitation Index, 1997–2004) et 1DD
(GPCP, 1997–2004). D’apre`s Lin et al. (2006).
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Figure 3.34 – Suite.
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qu’une fonction de de´clenchement de la convection base´e sur la quantite´ d’humi-
dite´ disponible dans les basses couches ame´liore les caracte´ristiques simule´es de la
MJO.
Lin et al. (2006) montrent que seulement 2 mode`les sur les 14 qu’ils ont e´tu-
die´s atteignent des variances comparables aux observations dans la gamme MJO
(ECHAM5/MPI-OM et CNRM-CM3). Ces deux mode`les sont d’ailleurs les seuls
a` avoir une parame´trisation de la convection avec une fermeture en convergence
d’humidite´, ce qui est finalement la conclusion oppose´e obtenue 10 ans auparavant
par Slingo et al. (1996). Introduisant une me´trique caracte´risant a` la fois l’orga-
nisation de la convection dans la MJO et prenant en compte la dispersion des
structures de MJO observe´es et mode´lise´es, Xavier et al. (2010) confirment que
les fermetures relie´es a` un crite`re de convergence d’humidite´ donnent un meilleur
re´alisme des proprie´te´s de la MJO. La plupart des mode`les ont un ratio trop faible
entre l’e´nergie se propageant vers l’est et celle se propageant vers l’ouest, dans la
gamme MJO, traduisant un manque de propagation vers l’est des signaux de type
MJO dans les MCGs. Enfin, Lin et al. (2006) notent que pour 13 de ces mode`les,
la variance dans les gammes de fre´quences de la MJO ne provient pas d’un pic
bien marque´ dans le spectre, mais plutoˆt d’un spectre tre`s rouge. Les MCGs ont
tendance a` avoir une persistance des pre´cipitations trop importante sous les tro-
piques, i.e. a` faire pleuvoir un peu tout le temps plutoˆt que d’avoir des e´ve`nements
intenses plus intermittents (Randall et al., 2007). Lin et al. (2006) sugge`rent qu’il
est probablement important de prendre en compte, dans les parame´trisations de
la convection, les processus qui peuvent favoriser les phases de suppression de la
convection (prise en compte de la CIN, courants convectifs subsidents sature´s et
insature´s, sensibilite´ a` l’air sec en moyenne troposphe`re, prise en compte de la CIN
dans le de´clenchement...), et donc la rendre a priori plus intermittente.
Lin et al. (2008b) arrivent a` des conclusions similaires en examinant la variabi-
lite´ intrasaisonnie`re de la mousson asiatique pendant l’e´te´ bore´al. Peu de mode`les
de CMIP3 parviennent a` simuler une variance dans la bande 2–128 jours du meˆme
ordre de grandeur que dans les observations, et la plupart pre´sentent un spectre
trop rouge dans cette re´gion. Les proportions de variances propagatives vers le nord
et vers l’est restent e´galement faibles, sauf pour les deux mode`les de´ja` mention-
ne´s ci-dessus, ECHAM5/MPI-OM et CNRM-CM3. Ce type de re´sultats souligne
probablement l’importance de la fermeture convective dans les MCGs.
3.5.2 Et la variabilité intrasaisonnière de la MAO ?
Peu de travaux ont e´value´ la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO dans les mode`les
de climat. La plupart de ces e´tudes se sont concentre´es sur la repre´sentation des
ondes d’est dans un MCG donne´, notamment celui du CNRM (Ce´ron et Gue´re´my,
1999 ; Ce´ron et al., 2001 ; Moustaoui et al., 2002 ; Chauvin et al., 2005). Bien que le
mode`le du CNRM pre´sentait une densite´ spectrale similaire a` celle de la re´analyse
ERA-15 pour les pe´riodes de 3–5 jours et les longueurs d’onde de 2200 a` 4400 km, les
ondes d’est simule´es tendaient a` avoir une vitesse de phase plus faible, notamment
en raison d’un maximum de variance de´place´ un peu plus vers les basses fre´quences.
Ce type de comportement avait de´ja` e´te´ remarque´ pour les mode`les utilise´s par Reed
et al. (1988b), Druyan et Hall (1994) et Meehl et al. (2006). Ce´ron et Gue´re´my
(1999) invoque`rent alors le faible cisaillement vertical de vent simule´ en association
avec le JEA, vraisemblablement en lien avec les faibles re´solutions des mode`les
utilise´s. Chauvin et al. (2005) et Thorncroft et Rowell (1998) montrent e´galement
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Figure 3.35 – Variance dans la bande 2–6 jours du vent me´ridien a` 700 hPa pour les
saisons JJAS de 1961 a` 2000 et simule´e par 17 des mode`les ayant participe´ au 4e exercice
du GIEC (en m2 s−2). Le domaine de chaque panneau correspond a` 10◦S–35◦N, 40◦O–
40◦E. Le re´sultat pour les deux re´analyses NCEP2 et ERA40 est indique´ en haut a` droite
de la figure (Noter que l’e´chelle de couleur est diffe´rente de celle utilise´e pour l’ensemble
des mode`les du GIEC). D’apre`s Ruti et Dell’Aquila (2010).
que leurs mode`les respectifs sont capables de simuler une variabilite´ interannuelle
de l’activite´ des ondes d’est comparable aux observations.
L’e´tude re´cente de Ruti et Dell’Aquila (2010) montre que les mode`les de CMIP3
ont beaucoup de difficulte´ a` reproduire des ondes d’est re´alistes, bien qu’ils simulent
un JEA cohe´rent avec les re´analyses NCEP2 et ERA40. Les diffe´rents MCGs pre´-
sentent, en effet, des comportements tre`s varie´s en termes de variabilite´ dans la
bande 2–6 jours (Fig. 3.35). Une partie des mode`les ont une activite´ des ondes d’est
tre`s e´leve´e (MIROCHI, MIROCLO, ECHAM5, BCCR et INGV) et pour d’autres,
celle-ci est tre`s faible (GFDL, GISS, INM, IPSL et MRI). Ruti et Dell’Aquila (2010)
ne trouvent pas de corre´lation entre l’intensite´ du JEA et l’intensite´ des AEWs, ce
qui sugge`re que ces diffe´rences n’ont pas ne´cessairement un lien avec l’e´tat de base
simule´. En revanche, la repre´sentation des AEWs semble avoir un lien important
avec le gradient me´ridien de tempe´rature pre`s de la surface entre le golfe de Guine´e
et le Sahara, qui joue alors le roˆle de source d’e´nergie pour le de´veloppement et
l’amplification des AEWs (Ruti et Dell’Aquila, 2010).
On remarquera enfin que le MCG utilise´ par Lavender et al. (2010) est ca-
pable de simuler une variabilite´ intrasaisonnie`re aux e´chelles interme´diaires entre
10 et 25 jours et qui se propage vers l’ouest. Leur e´tude montre le roˆle essentiel
des re´troactions de la surface sur la convection pour organiser et accroˆıtre la cohe´-
rence d’un mode similaire au mode Sahe´lien, et qui apparaˆıt au de´part « purement
atmosphe´rique » (voir section 3.4.3.2).
138 Chapitre 3. Variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tropiques
Conclusion
La variabilite´ intrasaisonnie`re (de 1 a` 90 jours environ) sous les tropiques peut eˆtre
associe´e a` des pe´riodes prolonge´es de se´cheresse ou de pre´cipitations intenses, dont
l’impact sur les populations peut eˆtre dramatique. Ame´liorer la pre´visibilite´ de
l’activite´ de la variabilite´ intrasaisonnie`re est donc un enjeu crucial, afin de mettre
a` disposition des de´cideurs des pre´visions suffisamment fiables et en avance pour
pouvoir agir. La variabilite´ intrasaisonnie`re reste, cependant, encore un challenge
pour les scientifiques, aussi bien pour en comprendre les me´canismes intrinse`ques,
que pour en mode´liser, de manie`re pre´cise, les diffe´rentes caracte´ristiques.
La MJO est le mode dominant de la variabilite´ intrasaisonnie`re sous les tro-
piques, et la litte´rature est abondante pour en comprendre la dynamique et la
physique et pour en e´valuer la repre´sentation dans les mode`les. Les ondes e´quato-
riales couple´es a` la convection sont apparues, plus re´cemment, comme un facteur
essentiel de la modulation de la convection tropicale aux e´chelles intrasaisonnie`res.
C’est essentiellement au cours de la dernie`re de´cennie que nombre de travaux sur
la variabilite´ intrasaisonnie`re ont e´te´ re´alise´s. Ils ont montre´ que ces e´chelles avaient
un impact significatif sur la convection au Sahel, et qu’il devenait essentiel d’en
e´valuer la pre´dictibilite´ et d’en ame´liorer la pre´visibilite´. L’analyse de la variance
et des e´chelles de la convection en Afrique de l’Ouest des sections 3.4.1 et 3.2 a
montre´ que, contrairement aux re´gions oce´aniques et au continent asiatique, les
pre´cipitations avaient une persistance tre`s faible. La variabilite´ de la convection
est aussi tre`s forte dans la gamme des e´chelles synoptiques, notamment des ondes
d’est (3–5 jours), de l’ordre de 40% de la variabilite´ intrasaisonnie`re totale. Les
e´chelles interme´diaires (10–25 jours) et lentes (25–90 jours) ne contribuent qu’a`
environ 20% du total, mais modulent de manie`re persistante le cycle saisonnier de
la convection de plus 50 a` 80%. Dans chacune de ces gammes d’e´chelles, plusieurs
modes de variabilite´ ont e´te´ identifie´s et de´crits. Pour plusieurs, des me´canismes
ont e´te´ propose´s, notamment au travers de te´le´connections avec la MJO, ou des
impacts des CCEWs sur la re´gion.
La plupart de ces modes de variabilite´ ont e´te´ de´tecte´s a` partir de variables
lie´es a` la convection (OLR et pre´cipitations), qui est ge´ne´ralement le re´sultat d’une
combinaison d’un grand nombre de facteurs, et pas force´ment toujours les meˆmes.
Les anne´es re´centes ont vu apparaˆıtre des approches comple´mentaires, se focalisant
sur un acteur particulier de la MAO (e.g., l’oce´an et le syste`me JEA–AEWs), ou
sur un parame`tre a priori plus simple (e.g., l’eau pre´cipitable). C’est ce type de
me´thode que nous allons utiliser dans la suite de ce manuscrit, ou` nous caracte´rise-
rons la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique (Chapitre 4) puis son
lien avec celle de la convection sur l’Afrique de l’Ouest (Chapitre 5). Le chapitre
6 proposera alors une e´valuation de la capacite´ des mode`les de climat actuels, a`
repre´senter ce type de variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO.
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La mousson d’Afrique de l’Ouest est, au premier ordre, pilote´e par le gradientme´ridien de tempe´rature qui s’e´tablit entre les eaux froides du golfe de Gui-
ne´e, et la surface surchauffe´e du Sahara (section 1.2.3). La de´pression thermique
saharienne est donc un des acteurs majeurs de la MAO (section 1.2.3.3), controˆlant
en partie ce gradient thermique, et donc l’advection d’air charge´ d’humidite´ sur le
continent. Sultan et Janicot (2003) ont sugge´re´ qu’elle pouvait eˆtre un des moteurs
de l’onset de la MAO (section 1.3.2.5), et Sultan et al. (2003) qu’elle pouvait jouer
un roˆle important dans l’ISV de la MAO (section 3.4.3). Enfin, le SHL est e´gale-
ment essentiel dans le maintien du JEA (Thorncroft et Blackburn, 1999, – section
1.2.3.5), support des ondes d’est africaines (sections 1.2.3.5 et 3.4.4.1).
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Documenter la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saha-
rienne est donc une e´tape potentiellement importante pour mieux comprendre celle
de la MAO. C’est l’objectif de ce chapitre. Le suivant e´tudiera plus en de´tail les
relations entre le principal mode intrasaisonnier du SHL et quelques-uns des modes
de´crits dans le chapitre pre´ce´dent.
Ce chapitre est de´coupe´ en trois sections :
• La section 4.1 pre´sente une caracte´risation du mode principal de la variabilite´
intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne, notamment au travers
de l’article publie´ (Chauvin, Roehrig, et Lafore, 2010, note´ ci-apre`s CRL10).
• La section 4.2 apporte quelques comple´ments a` cet article quant au lien entre
la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL et les moyennes latitudes
• La section 4.3 donne quelques pistes pour e´tudier la physique de ce mode
de variabilite´, dans sa partie moyennes latitudes et sur l’Afrique du Nord.
Le cycle de vie du heat low associe´ a` ces fluctuations intrasaisonnie`res sera
e´galement examine´.
A` perte de vue se dessine la ligne de l’horizon
dans ses grandes plaines qui forment le Sahara.
A` perte de vue la caravane perce le myste`re
qui fait peur aux initie´s de cette atmosphe`re.
A` perte de vue les nomades errent dans ces terres
hostiles et tristes comme la mort au premier abord.
A` perte de vue dans le lointain infini le vent rame`ne
le temps dans le giron des collines agre´mente´es
des dunes aux grains de sable fin.
Soue´loum Diagho
Extrait de Akal n’iba (Terre a` perte de vue)
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4.1 Variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pres-
sion thermique saharienne : caracte´risation
4.1.1 Préliminaires et résumé de l’article Chauvin, Roehrig et Lafore
(2010)
4.1.1.1 Pre´liminaires
La de´pression thermique saharienne est habituellement de´finie a` l’aide de la pression
de surface. Cette variable est malheureusement tre`s influence´e par le relief. Lavaysse
et al. (2009) ont propose´ alors d’utiliser l’e´paisseur de la couche atmosphe´rique
situe´e entre 925 hPa et 700 hPa (la LLAT – section 1.2.3.3), qui caracte´rise le
contenu en chaleur du SHL. Cette e´paisseur est fortement corre´le´e a` la tempe´rature
potentielle a` 850 hPa, θ850 (Lavaysse et al., 2009), 850 hPa e´tant a` peu pre`s le niveau
me´dian de la couche. C’est une variable simple a` diagnostiquer dans une re´analyse
ou une simulation de mode`le, qui a l’avantage d’eˆtre moins influence´e par le relief.
En moyenne climatologique, le cœur de la de´pression thermique (θ850 > 317 K
∼44◦C) se situe vers 20◦N, 5◦E, au sud-ouest du massif du Hoggar (Fig. 4.1.a).
C’est le´ge`rement plus a` l’est que la position moyenne de´tecte´e par Lavaysse et al.
(2009, voir aussi la Fig. 1.14). L’isocontour 315 K couvre une large surface sur
tout le Sahara occidental, et s’e´tend e´galement un peu vers le sud-est, au-dessus du
Niger et du Tchad. Une re´gion de fortes tempe´ratures, au-dessus du Tchad et du
Soudan, mais de faible extension me´ridienne, relie le SHL a` la de´pression thermique
du de´sert d’Arabie. Les diffe´rentes re´analyses donnent des re´sultats tre`s similaires
(Fig. 4.2).
Les contours de la figure 4.1.a illustrent la variabilite´ intrasaisonnie`re totale
(< 90 jours) du SHL. Cette variabilite´ est la plus forte sur ses flancs nord, avec
deux maxima, l’un au sud de la Sicile vers 35◦N, 15◦E, l’autre sur la fac¸ade atlan-
tique du Maroc, vers 30◦N, 10◦O. Leur amplitude atteint environ 12 K2 et 14 K2,
respectivement. La forte variabilite´ sur ces deux re´gions traduit vraisemblablement
la pe´ne´tration vers le sud des fluctuations des latitudes moyennes, selon un axe
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Figure 4.1 – a) Climatologie (couleurs, en K) et variance intrasaisonnie`re (< 90 jours –
contours, en K2) de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa pour la re´analyse NCEP2 (1979–
2007). Un contour tous les 1 K2 est reporte´ sur cette figure. b) Coupe zonale de la variance
intrasaisonnie`re (< 90 jours – couleurs, en K2) de la tempe´rature potentielle le long de la
latitude 35◦N. L’axe vertical est en hPa.
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Figure 4.2 – Idem Fig. 4.1.a mais pour les re´analyses a) NCEP1 (1948–2007), b) ERA40
(1968–2001), et c) ERAI (1990–2008).
terrane´e, la Libye et l’E´gypte. En revanche, la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL
est beaucoup plus faible sur son flanc sud, infe´rieure a` 2 K2. La figure 4.1.b montre
par ailleurs que la variabilite´ intrasaisonnie`re de la tempe´rature potentielle aux
moyennes latitudes (35◦N) est maximale au niveau 850 hPa, ce qui justifie e´ga-
lement le choix de ce niveau pour e´tudier l’ISV de cette variable. Les diffe´rentes
re´analyses sont relativement en accord avec cette structure de la variance : NCEP1
donne des re´sultats quasiment identiques a` NCEP2, alors que les re´analyses ERA40
et ERAI ont tendance a` situer les maxima de variance de manie`re le´ge`rement diffe´-
rente (Figs 4.2.b et c). Le maximum sur la Me´diterrane´e est un peu plus a` l’ouest, au
large des coˆtes tunisiennes et alge´riennes, tandis que le maximum sur l’Atlantique
se situe un peu plus sur le continent, au niveau des contreforts de l’Atlas.
Cette variabilite´ intrasaisonnie`re de θ850 couvre une gamme d’e´chelles s’e´talant
de 5 a` 30 jours (Fig. 4.3), avec plusieurs pics d’e´nergie spectrale significatifs, no-
tamment entre 10 et 25 jours. On observe un pic bien marque´ vers 15 jours au
large du Maroc (Fig. 4.3.b), et deux vers 12 et 20 jours au-dessus de la Me´diter-
rane´e (Fig. 4.3.a). Une variabilite´ significative entre 5 et 10 jours est e´galement





























































































































Figure 4.3 – a) Densite´ spectrale multiplie´e par la fre´quence ( f × E( f )) des anomalies de
tempe´rature potentielle a` 850 hPa moyenne´e sur 30◦N–40◦N, 10◦E–20◦E. Les anomalies
ont e´te´ calcule´es a` partir de la re´analyse NCEP2, sur la pe´riode 1979–2007, en e´liminant la
variabilite´ lente du signal (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). L’axe des abscisses
est l’axe des fre´quences (en cycle par jour) en e´chelle logarithmique. L’e´quivalent en pe´riode
(en jour) est indique´ en haut de chaque panneau. La re´solution spectrale est de l’ordre de
1/100e de cycle par jour. L’axe des ordonne´es est la densite´ spectrale multiplie´e par la
fre´quence (en unite´ de variance, i.e. en K2). Le spectre d’un bruit rouge, e´quivalent aux
donne´es initiales, ainsi que les seuils de significativite´ associe´s (95% et 99%) sont indique´s
respectivement par les traits plein fin, tirete´ et pointille´. L’autocorre´lation moyenne d’ordre
1 du bruit rouge est indique´e en haut a` droite. Voir section 2.2.1 pour plus de de´tails sur
le calcul du spectre et de la significativite´. b) Idem a), mais pour le domaine 30◦N–40◦N,
15◦O–5◦O.
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Figure 4.4 – Colonne de gauche : Analyses en ondelettes du 1er juin au 30 septembre
1987, 1995, et 2006 des anomalies de tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en K2), moyenne´e
sur 30◦N–40◦N, 10◦E–20◦E. La se´rie temporelle des anomalies est indique´e en haut de
chaque panneau. Les anomalies sont calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente du signal
(saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Le contour e´pais (fin) indique le seuil de
significativite´ a` 95% (90%) par rapport a` un bruit rouge d’autocorre´lation d’ordre 1 indi-
que´e en haut de chaque panneau. Le trait noir e´pais indique le coˆne d’influence : les re´gions
situe´es au-dessus de cette courbe sont peu influence´es par les effets de bords. On re´fe`re a`
la section 2.2.2 pour plus de de´tails sur le calcul de ces diffe´rents niveaux de significativite´.
Colonne de droite : Idem colonne de gauche, mais pour le domaine 30◦N–40◦N, 15◦O–5◦O.
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Figure 4.5 – Corre´lations de´phase´es entre les anomalies de θ850 moyenne´e sur 30◦N–40◦N,
10◦E–20◦E, et les anomalies de θ850 moyenne´e sur 30◦N–40◦N, 15◦O–5◦O. Les anomalies
ont e´te´ calcule´es a` partir de la re´analyse NCEP2 sur la pe´riode 1979–2007, en e´liminant la
variabilite´ lente du signal (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Les corre´lations
ont e´te´ calcule´es pour des retards allant de -10 a` +10 jours pour chacune des saisons JJAS
et moyenne´es sur l’ensemble des anne´es disponibles pour la re´analyse NCEP2 (1979–2007).
Les anomalies sur l’Atlantique pre´ce`dent celles sur la Me´diterrane´e pour les retards positifs.
(Fig. 4.3). L’analyse en ondelettes pour quelques anne´es (Fig. 4.4) re´ve`le e´galement
l’occurrence d’e´ve`nements intrasaisonniers a` ces diffe´rentes e´chelles. Au-dessus de
la Me´diterrane´e, l’anne´e 1987 est marque´e par une forte variabilite´ entre 15 et 25
jours, du de´but du mois de juin a` la fin du mois d’aouˆt. L’anne´e 1995 pre´sente rela-
tivement peu d’activite´ au-dela` de 10 jours, sauf vers la fin du mois d’aouˆt, avec un
e´ve`nement significatif a` l’e´chelle 10–15 jours. L’anne´e 2006, au contraire, posse`de
une forte variabilite´ a` 40 jours aux mois de juin et juillet. Elle est sujette aux effets
de bords de l’analyse en ondelettes, mais est tout a` fait discernable, sur la courbe
des anomalies de tempe´rature de cette anne´e-la`. Un e´ve`nement intense a` 20 jours
est aussi identifiable vers le 20 aouˆt 2006. Pour ces trois anne´es, la re´gion au large
du Maroc pre´sente des pics d’activite´ dans les meˆmes gammes d’e´chelle. Un certain
nombre d’e´ve`nements intrasaisonniers des deux re´gions ont lieu au meˆme moment
(juin et aouˆt 1987, aouˆt 1995, juin, aouˆt et septembre 2006), sugge´rant que les deux
poˆles de variabilite´ e´voluent assez souvent de manie`re cohe´rente. L’analyse de la
corre´lation entre ces deux re´gions confirme cette relation forte (Fig. 4.5) : les ano-
malies de θ850 moyenne´e sur les deux re´gions sont anticorre´le´es a` ∼-0.5 lorsque les
anomalies sur l’Atlantique devancent d’un jour celles sur la Me´diterrane´e. Environ
25% de la variance d’une re´gion peut ainsi eˆtre explique´e par celle de l’autre re´gion
aux e´chelles intrasaisonnie`res.
Ces quelques re´sultats (analyses spectrales, en ondelettes et en corre´lation) sont
tre`s cohe´rents d’une re´analyse a` l’autre (non montre´), sugge´rant que la structure de
la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL est relativement robuste et peu de´pendante
du jeu de donne´es utilise´.
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4.1.1.2 Re´sume´ e´tendu de l’article Chauvin, Roehrig et Lafore (2010)
L’analyse pre´ce´dente (voir aussi le de´but de la section 3 de CRL10) a montre´ que
la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique e´tait la plus importante
sur ses flancs nord, au-dessus de la Me´diterrane´e au sud de la Sicile, et au large
des coˆtes marocaines et mauritaniennes. La majeure partie de ces fluctuations ont
lieu dans la gamme 5–30 jours, et plus particulie`rement entre 10 et 25 jours. Ce
re´sultat justifie le filtrage de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa dans la bande
10–60 jours, utilise´ dans CRL10, pour extraire et identifier le mode principal de la
variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL. Par ailleurs, l’analyse de la section pre´ce´dente
a montre´ que les deux poˆles de variance de θ850 (Fig. 4.1.a) varient assez souvent
en opposition de phase, ce comportement expliquant environ 25% de leur variance
respective.
Afin d’extraire le mode principal de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL, une
ACP simple (section 2.2.4.1) est donc re´alise´e sur la tempe´rature potentielle a` 850
hPa de la re´analyse NCEP2 (section 2.1.2.1), sur un domaine englobant les deux
maximums de variance sur le flanc nord du SHL (20◦N–40◦N, 20◦O–40◦E). Les
deux premiers modes expliquent respectivement 28% et 19% de la variance de θ850
dans la gamme 10–60 jours, cette gamme repre´sentant environ 60% de la variance
intrasaisonnie`re totale (< 90 jours). Ces deux premiers modes sont, en fait, en
quadrature a` la fois dans l’espace et le temps, sugge´rant qu’ils sont deux facettes,
du moins en partie, d’un meˆme mode propagatif. L’utilisation d’une ACPC (section
2.2.4.2) re´ve`le effectivement l’existence d’un tel mode propagatif, qui explique 32%
de la variance entre 10 et 60 jours. Ce mode est constitue´ de deux poˆles (Fig.
3 de CRL10), l’un au sud de la Sicile, se propageant vers le sud-est a` une vitesse
d’environ 5 m s−1, l’autre au-dessus de l’Atlantique, se propageant vers le sud-ouest
a` une vitesse d’environ 10 m s−1. Ces deux poˆles correspondent quasiment aux deux
maximums de variance de la figure 4.1.a. Une analyse spectrale de la tempe´rature
au point 35◦N–17.5◦E, reconstruite a` partir du premier CEOF (section 2.2.4.2 et
annexe A de CRL10), re´ve`le que ce mode de variabilite´ varie a` une e´chelle de temps
caracte´ristique de 14 jours.
A` l’aide d’une analyse composite, nous avons de´crit la structure quadridimen-
sionnelle de ce mode de variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL. Deux types d’e´ve`ne-
ments ont e´te´ identifie´s :
• Les e´ve`nements HLE (structure oppose´e de la figure 5 de CRL10) corres-
pondent a` une anomalie chaude de θ850 sur la Me´diterrane´e se propageant
vers le sud-est, sur la Libye et l’Egypte, en direction du Sahel Est, et une
anomalie froide sur l’Atlantique Est, se propageant vers le sud-ouest, en lon-
geant les coˆtes marocaines et mauritanienne. Ces anomalies de tempe´rature
sont associe´es a` des modulations des ventilations1 du SHL, re´duite sur la
Me´diterrane´e, et renforce´e sur le Maroc.
• Les e´ve`nements HLW (Fig. 5 de CRL10) ont la structure oppose´e en tem-
pe´rature, i.e. une anomalie froide sur la Me´diterrane´e se propageant vers le
sud-est, et une anomalie chaude sur l’Atlantique, se propageant vers le sud-
ouest. Pour ce type d’e´ve`nements, la ventilation libyenne est renforce´e tandis
que celle sur le Maroc est affaiblie.
1Advections d’air froid et humide qui viennent refroidir le SHL (Chou et al., 2001). Voir aussi
la section 4.3.2.2.
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Ces deux e´ve`nements sont associe´s a` des structures bien particulie`res de l’an-
ticyclone des Ac¸ores (Fig. 6 de CRL10). Dans le cas des e´ve`nements HLW, l’anti-
cyclone s’e´tend largement sur l’Europe de l’Ouest, pilotant un flux de nord sur la
Me´diterrane´e. Les e´ve`nements HLE correspondent, quant a` eux, a` un anticyclone
contracte´ sur lui-meˆme et plus intense, induisant une ventilation renforce´e sur les
coˆtes marocaines et mauritaniennes.
En altitude, la circulation est e´galement modifie´e au cours du cycle de vie de
ces e´ve`nements. Un train d’ondes de type Rossby, d’e´chelle intrasaisonnie`re, se
propage vers le sud-est, le long des jets d’ouest polaire puis subtropical (Fig. 7
de CRL10). Ces fluctuations atteignent leur intensite´ maximale environ 2 jours
avant un e´ve`nement HLE ou HLW (Fig. 8 de CRL10), sugge´rant que le mode
de variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL est, en fait, pilote´ par celle des moyennes
latitudes. L’analyse de la structure verticale de ce mode de variabilite´ (Fig. 10
de CRL10) met en e´vidence ses proprie´te´s quasi barotropes (au-dessus de 700
hPa), ainsi que son association a` des fluctuations « profondes » de la circulation
atmosphe´rique, i.e. qui concerne toute l’e´paisseur de la colonne atmosphe´rique.
Enfin, le composite de l’OLR-NOAA (section 2.1.1.1) moyenne´ dans la bande
sahe´lienne 12.5◦N–17.5◦N montre que les e´ve`nements HLW (respectivement HLE)
sont associe´s a` un renforcement (respectivement affaiblissement) de la convection
sur le Sahel Est, au-dessus du Tchad et du Soudan. Ces anomalies convectives se
propagent ensuite vers l’ouest, a` une vitesse d’environ 600 km jour−1. Le signal
peut eˆtre suivi pendant presque une quinzaine de jours, jusque sur le milieu de
l’Atlantique. Quatre jours apre`s le maximum de signal convectif sur le Darfour,
on observe la formation d’une anomalie convective de signe oppose´e, tre`s similaire
a` l’impact des cold surges de Vizy et Cook (2009, voir aussi la section 3.4.3.3),
dans le cas des e´ve`nements HLW. Cette similarite´ est discute´e au cours de l’article
(section 7.a), sugge´rant que les e´ve`nements HLW ge´ne´ralisent ces intrusions d’air
froid.
Ces re´sultats soulignent ainsi le roˆle majeur des moyennes latitudes dans la
variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL. Le SHL apparaˆıt alors potentiellement comme
un pont entre les extra-tropiques et la MAO, ce qui peut laisser espe´rer une aug-
mentation de la pre´dictibilite´ de la variabilite´ intrasaisonnie`re de cette dernie`re. Ce
point sera aborde´ de manie`re plus de´taille´e dans le chapitre 5.
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Intraseasonal Variability of the Saharan Heat Low and Its Link with Midlatitudes
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ABSTRACT
The Saharan heat low (SHL) is thought to be a key feature of the West African monsoon, and its variations
during the summer season have not yet been systematically assessed. To characterize the intraseasonal
variations of the SHL, real and complex empirical orthogonal function analyses were applied to the 850-hPa
potential temperature field over northern Africa and the Mediterranean, using NCEP–Department of
Energy (DOE) Atmospheric Model Intercomparison Project (AMIP-II) reanalysis results. A robust quasi-
propagative mode was highlighted over North Africa and the Mediterranean. This mode consists of two
phases. The west phase corresponds to a maximum temperature over the coast of Morocco–Mauritania,
propagating southwestward, and a minimum between Libya and Sicily, propagating southeastward. The
east phase corresponds to the opposite temperature structure, which propagates as in the west phase. A lag-
composite analysis revealed that this SHL mode was preceded by large-scale, midlatitude, intraseasonal
fluctuations of the atmosphere. The southward penetration of a Rossby wave disturbance over Europe and
North Africa generates modulations of the three-dimensional atmospheric structure. The low-level ventila-
tions and harmattan-like circulation are particularly impacted, as are the subtropical westerlies and the polar
jets in the upper troposphere. The west phase is concomitant with an enhanced convective signal over the
Darfur region, which propagates westward, as far as the middle of the Atlantic, at a speed similar to that of the
well-known African easterly waves.
The SHL appears to be a bridge between the midlatitudes and the West African monsoon, which may offer
promising sources of predictability over the Sahel on an intraseasonal time scale.
1. Introduction
The West African monsoon (WAM) is characterized
by the combination of different dynamic and thermal
factors that contribute to the location, intensity, and du-
ration of the seasonal rainfall, the most crucial meteo-
rological field for populations in this part of the world.
The region most sensitive to seasonal rainfall is un-
doubtedly the Sahel, which is located between 128 and
188N, just between the Sahara Desert and the tropical
rainbelt. North of this region, rainfall is too weak to al-
low agricultural development and, south of it, rainfall is
always sufficient for vegetation growth. Thus, the sur-
vival of the Sahelian population is clearly climate de-
pendent and the long-lasting dry period of the 1970s–80s
was catastrophic for people and livestock. Although it
is essential to understand the causes of such a drought,
interannual and intraseasonal variabilities are also im-
portant time scales for agriculture. The first is essential
for understanding the relation between the intensity of
the rainy season and large-scale environmental variables
such as global sea surface temperatures (SSTs). How-
ever, knowledge of the seasonal accumulation of rainfall
may not be sufficient since important stages, like the onset,
breaks, and withdrawal of the WAM, are essential for
sowing management. For instance, increased onset pre-
dictability and improvements in its forecasting are im-
portant issues as farmers need to know if the first rainfall
in their region means the onset of the WAM or still
corresponds to the sporadic rain of the preonset period.
In the past, the variability of the WAM has been
deeply investigated on an interannual time scale, mainly
in relation to global or local SSTs (Folland et al. 1986;
Janicot 1992; Fontaine and Janicot 1996; Giannini et al.
2003). Folland et al. (1986) documented the relationship
between global SSTs and mean seasonal rainfall over the
Sahel and found that ENSO tended to inhibit the WAM
intensity. Janicot (1992) investigated the nature of the
teleconnections between SSTs and WAM rainfall and
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found that several modes existed and that several basins
could interact with it. In particular, the Gulf of Guinea
tends to influence the latitudinal position of the rainbelt
(Joly and Voldoire 2009). Rowell (2003) also empha-
sized a possible link between the Mediterranean Sea and
rainfall over the Sahel.
Various modes of the WAM subseasonal variability
have been described and investigated, spanning from
3–5 days to 1–2 months. On the short time scale (3–5 days),
African easterly waves (AEWs) are the primary synoptic
disturbances in this region (Burpee 1972; Reed et al. 1977;
Thorncroft and Hoskins 1994a,b; Thorncroft 1995). A
recent series of works by Kiladis et al. (2006), Hall et al.
(2006), and Thorncroft et al. (2008) have reexamined
AEWs from both observational and theoretical points of
view and suggest that they may be a response to con-
vection at the entrance of the African easterly jet (AEJ).
Darfur is the key region for AEW genesis by convection
(Thorncroft et al. 2008). Current research is continuing
to examine the interplay between the AEJ structure,
AEWs (Leroux and Hall 2009), and convection (Leroux
et al. 2010).
The investigation of the intraseasonal WAM variability
is more recent and was first documented by Janicot and
Sultan (2001) and Sultan et al. (2003). They identified
two major periodicities in the convective activity. One
is centered on the 10–25-day range with a well-marked
peak at 15 days, and the other covers the 25–60-day
range. Mounier and Janicot (2004) highlighted the two
main independent modes of convection on the 10–25-day
time scale. The MJO is also thought to play a role in the
WAM onset in some years (Matthews 2004; Maloney
and Shaman 2008; Janicot et al. 2009), for instance in
2006 (Janicot et al. 2008).
To first order, the WAM is driven by the latitudinal
thermal gradient between the cold SSTs in the Gulf of
Guinea and the high surface temperature in the Saharan
heat low (SHL; Lavaysse et al. 2009). Therefore, the
SHL is a key factor in the WAM, which may play a role
in its onset or in breaks in rainfall activity (Sultan and
Janicot 2003). The associated low pressure near the
surface acts to reinforce the monsoon flow and allows
the northward shift of the convection. The relationship
existing between the SHL and AEWs has not yet been
investigated. Nevertheless, AEWs are largely linked to
the AEJ, especially its location and intensity (Leroux
and Hall 2009). Since this state depends on the temper-
ature gradient between the warm and dry Sahara and the
wet and cold Guinean coast (Thorncroft and Blackburn
1999), it is reasonable to propose a link between the SHL
and the AEWs, at least in the northern part of the AEJ,
where AEWs are generally not associated with convec-
tion (Thorncroft and Blackburn 1999).
The primary objective of the present study is to de-
scribe the main mode of SHL intraseasonal variability
and its detection, properties, and links with other fea-
tures of the WAM, as with other large-scale circulations.
We do not aim for a physical interpretation of it, although
we sometimes indicate possible mechanisms at work.
After a description of the datasets and the statistical
methods in section 2, we document one of the modes of
SHL variability in section 3. The leading influence of the
midlatitudes on the SHL is then assessed in section 4. A
description of the associated vertical structure follows
in section 5. The induced impacts of the SHL variability
on the WAM are tackled in section 6 and discussed in
section 7. Our final conclusions are drawn in section 8,
where some prospects for future work are given.
2. Datasets and statistical methods
a. Datasets and fields used
In this study, we used the daily National Centers for
Environmental Prediction (NCEP)–Department of En-
ergy (DOE) Atmospheric Model Intercomparison Pro-
ject (AMIP-II) reanalysis (Kanamitsu et al. 2002), which
covers the 1979–2007 period (hereafter referred to as
NCEP2). It is shorter than the previous NCEP–National
Center for Atmospheric Research (NCAR) reanalysis
covering 1948–2007 (Kalnay et al. 1996) but, according
to its authors, it corrects some errors and improves the
parameterizations of the physical processes. The 1979–
2007 period seems to be long enough for the results to be
robust. No fundamental differences were found in our
analyses when considering the 1948–2007 period of
the NCEP–NCAR reanalysis (Kalnay et al. 1996) or
the 1979–2001 period of the 40-yr European Centre
for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) Re-
Analysis (ERA-40; Uppala et al. 2005). Thus, we pres-
ent results from NCEP2 dataset only, as the results could
be extended to other reanalyses. The resolution of the
NCEP2 reanalysis is 2.58 3 2.58. For each year, the pe-
riod of interest is the summer season (i.e., the WAM)
from 1 June to 30 September.
The 850-hPa potential temperature (u850) field was
chosen to characterize the SHL. This field is closely re-
lated to the thickness of the lowest layer of the atmo-
sphere, as shown in Lavaysse et al. (2009). The 850-hPa
level represents the middle of the Saharan boundary layer,
which is approximately 3000 m deep. We did not, however,
consider the SHL as an object that could be detected and
tracked as in Lavaysse et al. (2009), and our study is
thus not dependent on any detection criteria. In addition,
this field gives a rather simple definition of the SHL,
which can be used easily in a large number of datasets,
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including numerical simulations from general circula-
tion models (GCMs).
As we are also interested in the induced impacts of the
SHL modes of variability on the WAM, outgoing long-
wave radiation (OLR) data (Liebmann and Smith 1996)
were used as a proxy for convective activity. This dataset
has a resolution of 2.58 3 2.58 and covers the 1979–2007
period.
b. Methodology
The following study is mainly based on statistical tools,
particularly empirical orthogonal function (EOF) analy-
sis. This type of multivariate analysis allows the pre-
dominant patterns of the temperature variability to be
derived, which explains the maximum of its variance
(von Storch and Zwiers 1999). The method consists of
calculating an orthogonal spatial vector basis such that
the projection of the initial field onto this basis opti-
mizes the representation of its variance. The initial field
can be expressed as the sum of the products of the spatial
EOFs and associated time-dependent principal compo-
nents (PCs). Since EOFs are ranked in order of de-
creasing contribution to the total variance, the first few
EOFs represent the majority of variance and, because of
the nonphysical orthogonal constraint of this analysis,
only these first few EOFs may have a physical meaning.
An extension of EOF decomposition is used to handle
fields with a propagative pattern of behavior. For this,
a complex variable is constructed: its real part corre-
sponds to the initial field and its imaginary part to its
Hilbert transform. The Hilbert transform is obtained
from a time series by a p/2 phase shift of all the frequen-
cies, which is done in Fourier space. The introduction of
the Hilbert transform into the EOF decomposition en-
ables the time variation of the field to be addressed at
short lags. The combination of the two components in
a single complex variable gives some information on
propagative patterns. This extension of the EOF analysis
is called complex EOF (CEOF) or Hilbert EOF analysis
and is presented and analyzed in more detail in Horel
(1984). We will use the term CEOF analysis hereafter.
Since we are interested in the summer season, the
analyzed field is discontinuous between two consecutive
years. For the basic EOF analysis, concatenating all the
summer seasons and applying the method is not a prob-
lem, since successive steps are taken to be independent
of each other. For the CEOF analysis, this is no longer
true because the Hilbert transform and concatenation of
the different summers cannot be carried out. To deal
with this issue, the Hilbert transform was performed on
the entire initial time series from 1 January 1979 to
31 December 2007. Then, only complex fields of the sum-
mer seasons were selected for the EOF analysis.
Lead–lag composites were calculated from the NCEP2
reanalysis, based on the first PC and EOF. Details of the
method are given in appendix A. To ensure that the re-
sults were not sample fluctuations, Student’s t tests were
applied on all the differences. Related figures will thus
only display the significant part of the differences (except
Fig. 11).
Potential temperature was filtered before using the
CEOF analysis. High frequencies, which may be too
strongly linked to synoptic systems, as well as the seasonal
cycle and the interannual variability, were removed using
a 10–60-day bandpass Lanczos filter (Duchon 1979). The
3–90- and 3–200-day windows were also tested in the
EOF–CEOF decomposition, but no major differences in
the results were noted.
3. Basics of the intraseasonal modes of variability
of the SHL
Before assessing the intraseasonal variations of the
SHL, it is worth mentioning its mean seasonal properties.
Figure 1 shows the mean (shaded) and variance (con-
tours) of the 10–60-day bandpass-filtered u850 calculated
over June–September 1979–2007. The mean position of
the SHL in terms of high low-layer potential tempera-
ture is approximately centered on the Ahaggar massif
because of the elevation of the surface. In Lavaysse et al.
(2009), it was located over the Sahara, west of the
Ahaggar Mountains. The latitudinal extension of the
high potential temperatures is remarkable, showing that
all of northern Africa, especially Libya and Egypt, may
be important for the understanding of the SHL dynamics.
It will be shown later, in the interpretation of the SHL
modes, that this region is indeed active. A second maxi-
mum of u850 is located over the Arabian Peninsula and
corresponds to the Arabian heat low (Smith 1986). This
feature is beyond the scope of this study, however. As
seen in Fig. 1, the main part of the 10–60-day variance is
located on the northern edge of the SHL maximum and
represents approximately 60% of the total intraseasonal
variance (i.e., lower than 90 days; not shown). A first
maximum of the variance is found near the Moroccan
coast and a second covers the mid-Mediterranean, just
south of Sicily. Since high frequencies have been re-
moved, the variance cannot be attributed to transient
synoptic weather systems but must be due to slower
atmospheric variations. From this description, SHL var-
iations appear to be more related to midlatitude at-
mospheric conditions than WAM fluctuations such as
convection, cloud cover, or monsoon flow. This relation-
ship with midlatitudes will be considered in detail in the
following section.
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To extract the SHL modes of intraseasonal variability,
a basic EOF analysis of the 10–60-day bandpass-filtered
u850 was first performed over the domain 208–408N, 208–
408E. No thermal or dynamic constraints were consid-
ered a priori for the choice of the limits of the domain
of analysis. The position of the southern flank of the
domain did not change the results much, as could be ex-
pected from the variance analysis. The first two EOFs
explained 28% and 19% of the 10–60-day u850 variance,
respectively. We will focus only on the first two EOFs
since the following examples can hardly be physically
interpreted. The first mode (EOF1) corresponds to a di-
polar pattern over North Africa and the Mediterranean,
with a maximum over the Moroccan–Mauritanian coast
and a minimum between Libya and Sicily (Fig. 2a). The
positive maximum of the dipole is located over the
Atlantic Ocean, near the Moroccan coast, and the nega-
tive one in the middle of the Mediterranean Sea, between
Sicily and Libya. Over the African continent, the positive
part is narrow and limited to the coastal region while the
second part extends from Algeria to the Red Sea. This
asymmetrical shape is probably an effect of the Atlas
Mountains. This point will be addressed later in the
discussion. The second mode (EOF2) shows a spatial
pattern with a tripole (Fig. 2b), which is broadly in
quadrature with the first one, except for the westernmost
parts of EOF1 and EOF2, which are more in phase.
The eastern parts of Figs. 2a and 2b show some spatial
quadrature in the pattern. Moreover, when lag correla-
tions between the first two PCs are considered for each
year of the period, the correlation is at its maximum for
a lag of 24 days and at its minimum for a lag of 3 days
(not shown). Moreover, an extended EOF analysis (not
shown) showed that the second mode was similar to the
first one with a 4-day shift in time. Consequently, the
first two modes may be considered, at least partly, as
manifestations of a propagative signal. To compress the
information about the SHL variability, a CEOF anal-
ysis was performed, which is typically useful for prop-
agative signals (section 2). From the real and imaginary
parts of the CEOFs and complex PCs (CPCs), or from
their modulus and phase, the intensity and propagation
of the different modes can be deduced (appendix B).
The intensity of CEOF1 (shaded) is displayed in Fig. 3,
together with the propagation speed of the mode pat-
terns (vectors).
CEOF1 (Fig. 3a) explains 32% of the 10–60-day vari-
ance and shows a southeastward propagation (;5 m s21)
FIG. 1. Climatology of the June–September 850-hPa potential temperature (u850) in NCEP2
(1979–2007). Shading marks the mean (8C) and contours the 10–60-day filtered variance [(8C)2].
Only variances greater than 3 (8C)2 are shown. The box corresponds to the EOF analysis
domain used in this study.
15 MAY 2010 C H A U V I N E T A L . 2547
152 Chapitre 4. Variabilite´ Intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne
of the Mediterranean maximum while the Atlantic maxi-
mum is associated with a faster, southwestward propa-
gation (;10 m s21). The southern flank of the spatial
pattern is located approximately at the Tropic of Cancer
along the SHL northern flank. CEOF2 explains 19% of
the 10–60-day variance; so, together, the first two modes
explain 51% of the variance, which is relatively high.
However, no clear interpretation of the second mode
appears, probably because of the high constraint of or-
thogonality in the complex domain. Therefore, in the
following, we will focus only on the large-scale condi-
tions associated with the fluctuations of the first CEOF.
To synthesize the temporal behavior of the first CPC,
a Fourier spectral analysis was performed on each of
the 29 samples (one 122-day summer period per year).
The resulting 29 periodograms were then averaged to
calculate the mean spectrum. To assess its significance, it
was compared to the mean spectrum of red noise that
had been subjected to the same filtering and averaging
process as the observed variable. Red noise is a first-
order autoregressive process and is often used in climate
studies for its similarities with atmospheric time series.
Red noise is defined through its 1-day lag autocorrela-
tion a, and the variance of the associated white noise s2.
These two parameters are fitted so that the mean spec-
trum obtained from the red noise can be compared with
that of the CPC1 time series. Because of the 10–60-day
bandpass filtering, it could not be known a priori and was
derived as described in appendix C. Figure 4 shows the
mean periodogram of the CEOF1, together with the
computed mean and 95 and 99 percentiles of the red
noise. CEOF1 shows a marked peak at 14 days, which
FIG. 2. First two EOF spatial modes of u850: (a) EOF1 and (b) EOF2. Units are arbitrary.
FIG. 3. First CEOF spatial modulus of u850. Units are arbitrary. Phase speed is represented
with vectors (m s21). NCEP2 orography is contoured, with isolines every 100 m, beginning at
500 m.
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hardly reaches the 95% level of significance. This result
was not very sensitive to the filtering window (not shown).
Considering that the statistical test was built in a con-
straining way, it may be inferred that the SHL mode has
a preferred characteristic time scale of around 14 days,
although this should be interpreted with caution. SHL
variability probably cannot be explained by simple red
noise in this frequency band.
4. Links with large-scale midlatitude circulation
To address the atmospheric features associated with
the SHL main mode of intraseasonal variability described
above, we constructed lead–lag composites of various
large-scale fields. Composites were built on the maxima–
minima occurrences of an index based on CPC1 time
evolution and on the CEOF1 spatial phase taken in the
middle of the Mediterranean high (see appendix A for
more details). From CEOF1, we refer to a west (east)
phase for a positive temperature anomaly over the African
west coast (Libya). The number of selected west (east)
phases was 113 (115) for the period 1979–2007, corre-
sponding to about 4 (4) events per year. In the following
composite analysis, t0 refers to the time of the maximum
of one phase.
a. Composite at low levels
Figure 5 shows u850 and wind composite differences
between the west and east phases for lags26,24,22, 0,
2, and 4 days. By construction, the temperature anomaly
reaches its maximum at t0 (678C), whereas the wind
anomaly appears to be at its maximum 2 days earlier
(;7 m s21). The thermal structure appears approximately
at t02 6 (Fig. 5a), with weaker intensity. Between t02 6
and t0, a clear Rossby wave signature can be seen over
the whole of the Atlantic, which results, at t0, in a max-
imum temperature anomaly appearing west of the
Greenwich meridian and a negative anomaly over Tunisia.
At t0 2 4 (Fig. 5b), the anomaly becomes stronger. Its
positive part extends southward and reaches Mauritania
at t02 2 (Fig. 5c), with a maximum of 58C over Morocco.
The negative part covers Tunisia and Libya, as well as
southern Europe. A remaining positive anomaly, to the
east, weakens progressively. At t0, the positive anomaly
splits into two maxima: the first one shifting eastward
and the second one stretching southwestward at day
t0 1 2. The negative part of the anomaly shifts south-
eastward and spreads over Libya, Egypt, and Sudan, due
to northeasterly advection, reaching the Sahel band at
t01 2 and entirely covering North Africa at t01 4. At that
time, the two positive anomalies have disappeared from
Africa but still remain over Europe and the Atlantic
between 208 and 308W.
On average, the dipolar anomaly appears 4 days before
its maximum and persists for 4 days after. The dipolar
pattern extends northward over European countries. For
instance, at t0, the positive part covers some of Spain,
France, and even the British Isles, while the negative
part reaches the Black Sea. Given the domain over which
the CEOF analysis was performed, this feature attests to
the existence of connections between North African and
European climate variabilities on the intraseasonal time
scale. It is noticeable that, throughout the 10-day period
of the composite, the 850-hPa meridional wind and tem-
perature differences are strongly correlated: a northerly
wind anomaly corresponds to a cold u850 anomaly. The
resulting strong meridional advection can be interpreted
as one of the major causes of temperature variation,
which agrees with the ventilation process affecting the
SHL equilibrium introduced by Chou et al. (2001).
West and east phase composites of mean sea level
pressure (MSLP) and 925-hPa wind are shown at t0 in
Figs. 6a and 6b. The west phase exhibits a large extension
of the Azores high over Europe, sheltering the western
coast of Africa from midlatitude perturbations (Fig. 6a),
while the east phase is linked with a retracted high, en-
closed in its Atlantic position (Fig. 6b). The resulting
difference in MSLP between the west and east phases
(Fig. 6c) shows a large anomalous high pressure pattern
that covers a large part of North Africa and Europe from
Spain to the Ukraine. More to the west, a broad neg-
ative anomaly is located between 408 and 708N along
the Atlantic cyclone tracks, with a minimum located
southwest of Iceland. This anomaly covers the West
African coast between 208 and 308N, corresponding to
a westward extension of the SHL. The associated circu-
lation results in a reinforcement of the northeasterly wind
FIG. 4. First CPC spectrum. The x axis represents the frequency
domain and is expressed in equivalent periodicities on the upper
axis. The spectrum obtained from red noise processed as the ob-
served variable is displayed, together with the 90%, 95%, and 99%
significance levels. See main text for more details.
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blowing over the Libyan Desert, boosted by the northerly
flow coming from the eastern European countries, and
weakens the northerly branch of the Azores high, which
normally cools the Moroccan coast.
b. Composite at upper levels
Figure 7 shows the 200-hPa geopotential height (Z200,
shaded) and wind (vectors) composite difference between
FIG. 5. Lag-composite difference between west and east phases for u850 (shaded) and the horizontal wind (vectors)
for the first SHL mode. Reported lags are (a) t02 6, (b) t02 4, (c) t02 2, (d) t0, (e) t01 2, and (f) t01 4. Temperature
anomalies are in 8C and wind anomalies are in m s21. Only differences significant at the 95% level are shown.
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west and east phases. The Z200 composite shows a co-
herent, evolving structure 10 days before the maximum
of the SHL, when no anomaly is even detectable in u850
(not shown). From t02 6 to t0 (Figs. 7a–d), a midlatitude
Rossby wave–like pattern propagates eastward, covering
the entire Atlantic Ocean and turning southward from
mid- to lower latitudes, reaching the eastern Atlantic. Its
wavenumber is approximately 6–7 and its phase velocity
is 38–48 day21, giving a mean periodicity of about 15 days,
consistent with that of CPC1 (Fig. 3a). At t0, a high
geopotential anomaly covers the Bay of Biscay, driv-
ing a northeasterly anomaly over the westernmost
Mediterranean Sea and Morocco while an anomalous low
is located over Greece, associated with a southwesterly
wind anomaly, with its maximum from Egypt to the Black
Sea. Figure 8 shows the squared Z200 composite dif-
ference between west and east phases, averaged over
the domain 208–808N and 80W8–808E, which covers the
FIG. 6. Composite of the MSLP (shaded) and 925-hPa wind (vectors) at t0 for the (a) west and (b) east phases of the SHL mode, and (c) the
difference. MSLP is in hPa. Wind is in m s21. Only differences significant at the 95% level are shown.
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major part of the wave train. This average is a kind of
measure of the intensity of the wavelike structures
shown in Fig. 7. This wavelike pattern reaches its max-
imum intensity at t0 2 2 and is stronger before t0 than
after. Midlatitude perturbations occur before the SHL
mode maxima, suggesting a causal effect of the former
on the latter. Moreover, the Z200–SHL relationship is
longer than the actual SHL anomaly life cycle, as seen
in the u850 composite. This also supports the idea that
Z200 anomalies influence the SHL, excluding the re-
verse effect, at least in the installation of the SHL
phases.
FIG. 7. As in Fig. 5, but for the geopotential height and wind at 200 hPa. Geopotential height anomalies are in m.
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As wave propagation properties are linked to the
structure of the basic flow, we now analyze the circula-
tion at 200 hPa associated with the west and east com-
posites at t02 2 (Figs. 9a and 9b) when the 200-hPa wind
perturbations are at their maxima (Fig. 8). The summer
season is characterized by a 200-hPa westerly polar jet
(WPJ) above northeastern America and the Atlantic
Ocean at approximately 488N and a subtropical westerly
jet (STWJ) covering the eastern Mediterranean and
extending farther east around 408N (Hastenrath 1991).
The western part of the STWJ is slightly tilted toward
the northeast. A large-scale subsidence exists over the
Mediterranean, which can be interpreted as the result
of both the descent of the Hadley cell and the Rodwell
and Hoskins (1996) mechanism, that is, a Rossby wave–
induced descent driven by adiabatic heating over Asia.
At first order, if their curvature is not taken into con-
sideration, the ageostrophic circulation of jets is asso-
ciated with a subsidence (ascendance) north (south) of
their entrance (Holton 2004). The west and east phases
differ strongly in their associated high-level circulation
patterns. In the west phase, the WPJ, located over the
Atlantic Ocean around 508N, extends through the Eu-
ropean continent and bends toward the south at 08. The
STWJ is confined to the eastern part of the Mediterranean
and its core is located over Turkey. In the east phase, the
WPJ inflexion occurs over the eastern Atlantic, at 308W.
The STWJ is divided into two weaker maxima: one over
the western Mediterranean, which does not exist in the
west phase, and another located farther east, over the
Caspian Sea. The resulting wind anomaly is an upper
anticyclonic circulation centered over the Bay of Biscay
(Fig. 7c), with a northeasterly component over the
Maghreb countries (Morocco, Algeria, and Tunisia) and
a southwesterly component over Libya and Egypt. The
400-hPa vertical pressure velocity is also shown in Fig. 9
in order to emphasize the modulation of the large-scale
Mediterranean subsidence during the west and east phases.
In the west phase, the subsidence core is displaced west-
ward (about 58) compared to the east phase, in accor-
dance with the ageostrophic circulation associated with a
more westerly location of the SWTJ core. As a result
of this secondary circulation, the Mediterranean sub-
sidence is narrower in latitude, extending less south-
ward over northeastern Africa, and less northward over
the Black Sea. The subsidence covers almost the whole
of western Europe, in the southern part of the WPJ exit
region, whereas, in the east phases, ascending motion
tends to prevail over northern Morocco, Spain, and
southern France due to the secondary core of the STWJ.
An ageostrophic descent is also observed over the eastern
Atlantic. The west phase’s three-dimensional circulation
over the Mediterranean closely resembles that associated
with extratropical dry-air intrusions over West Africa
(Roca et al. 2005). The SHL variability could thus be
concomitant with the occurrences of such dry intrusions
over the Sahel. It should be noted that some modulations
of the vertical velocity also exist in the ITCZ region, es-
pecially over the eastern Atlantic. However, significance
was not tested for in Fig. 9 since the patterns are for raw
composites and not composite differences.
5. Vertical structure of the atmosphere
Figure 10 shows the latitudinal vertical cross section at
358N of the composite difference between the west and
east phases at t0 (shown in Fig. 5d by a thick black line).
This cross section can be seen as that of the midlatitude
wave train, even though its axis is slightly more northwest–
southeast than west–east. The depth of the potential
temperature anomaly structure is striking (Fig. 10a): it
covers a layer between the surface and almost 600 hPa
(approximately the SHL depth). The anomalies are at
their maxima around 850 hPa. This maximum anomaly
position was conserved when the 925-hPa potential
temperature or the 2-m temperature was used instead
of u850 for the detection of the main mode of the SHL
intraseasonal variability (not shown). Between 600 and
200 hPa, the anomalies are smaller. At higher altitudes,
anomalies opposite to those in the lower troposphere
are observed, just near the tropopause.
The anomalous meridional wind structure is in rela-
tively good agreement with the temperature field, as can
FIG. 8. Intensity of the midlatitude wave train vs lags, as repre-
sented by the squared 200-hPa geopotential height composite dif-
ference, averaged over the domain 208–808N and 808W–808E. Units
are in m2.
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be inferred from the thermal wind balance. The merid-
ional wind maximum anomalies are found in the 300–
200-hPa layer, extending downward through the entire
troposphere, with a slight eastward tilting when reaching
low levels. Between 700–650 and 200 hPa, the anoma-
lous meridional wind structure seems almost barotropic,
whereas below and above this layer, the structure is
clearly baroclinic, and probably influenced by the orog-
raphy of the Atlas Mountains. The three wind components
(Figs. 10a and 10b) point out an anomalous northeasterly
subsidence between 58W and 208E, consistent with the
difference between the west and east phase upper-level
circulation patterns (Figs. 9a and 9b). The anomalous
subsiding motion reaches its maximum intensity in the
midtroposphere around 600 hPa at 38E. More to the west,
a weaker anomalous ascent is noted. The origin of these
vertical wind structures, although beyond the scope of
this work, may be related to the anomalous ageostrophic
forcing in the STWJ entrance, and to the upward forcing
of the Atlas Mountains.
The low-level relative humidity (RH) is increased (de-
creased) east (west) of the Greenwich meridian, between
the surface and 700 hPa (Fig. 10b). Above this level, the
opposite signal is observed between 700 and 300 hPa. The
origin of these anomalies is complex and requires deeper
investigation. We can, however, mention a few mecha-
nisms at play, to be examined in a forthcoming study. In
the lower level, the RH positive anomaly may be due to
both enhanced evaporation, as there is acceleration of the
low-level wind, and advection of colder air. In contrast, the
RH negative anomaly over the Atlantic Ocean is probably
related to the advection of drier and warmer air from the
continent and to the weakening of surface evaporation.
Above, the two anomalies may be linked to anomalous
subsidence and ascent, even though convergence pro-
cesses might be operating.
6. Relations with the WAM variability
The previous sections have emphasized the relationship
between the SHL modes of variability and the midlatitude
dynamics, involving Mediterranean and European cli-
mate fluctuations. The question that arises now is: What
relation is there between these SHL fluctuations and
other characteristics of the WAM? A detailed analysis
of these relations should be the subject of a forthcoming
paper, and we will only illustrate this point using OLR
composites here. It should be emphasized that OLR is
an observed variable, independent of the NCEP2 reana-
lysis (not assimilated). Figure 11a shows a lag–longitude
diagram of the OLR anomaly in the 12.58–17.58N band,
from t02 6 to t01 20 days. A wide, significant, negative
anomaly of OLR (corresponding to enhanced large-scale
convection) appears simultaneously with the maximum
intensity of the SHL west mode over a large part of the
Sudan region from 58 to 458E. This anomaly propagates
westward with a regular propagation speed of about
600 km day21, which corresponds to the approximate
propagation speed of the AEWs. A relatively consistent
signal can be found in the NCEP2 reanalysis. At t02 2, the
400-hPa omega anomaly (Fig. 11b) is at its maximum,
with a wide, significant, anomalous ascending motion
west of the OLR anomaly in Fig. 11a. Conversely, the
OLR anomaly is at its maximum at t0. The two variables
FIG. 9. Composites of 200-hPa horizontal wind (vectors), 200-hPa wind speed (shaded), and 400-hPa vertical
velocity (contours) at t02 2 for the (a) west and (b) east phases of the SHL mode. Horizontal winds are in m s
21 and
vertical velocity is in Pa s21.
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are thus not in phase, which may be related to the dif-
ficulties experienced by reanalyses in representing con-
vection over the eastern Sahel, where very few in situ
observations are assimilated. A consistent but noisier
signal also exists in the NCEP2 precipitation (not shown),
although this variable depends strongly on the model
physics.
Beyond the AEW-like behavior of this anomaly over
the African continent, the duration of the signal co-
herence is a striking feature. The OLR anomaly, after
a weakening over the westernmost part of Africa, is
reinforced over the Atlantic Ocean in such a way that
a significant anomaly is still discernible 16 days after
the maximum of the SHL mode. The propagation speed
FIG. 10. Vertical latitudinal cross section at t0 of the composite difference between the west
and east phases of the SHL for (a) potential temperature (shaded) and meridional wind
(contours) and (b) RH (shaded), zonal and vertical wind (vectors), and vertical velocity
(contours). The crossing latitude is 358N. Zonal and meridional winds are in m s21 and vertical
velocity is in mm s21. Only vectors with at least one of the two components significant at 95%
are plotted.
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becomes less regular west of 308W, where a part of the
signal continues to propagate while another becomes
stationary for 2–3 days before resuming its propagation.
Figure 11 also shows a slower eastward propagation of
the OLR signal east of 358E, at t01 2, which reaches the
Arabian Peninsula at t0 1 6. Two other areas can be
observed in Fig. 11a. The first one, hardly significant,
concerns a positive signal in OLR approximately 1 week
after the response to the SHL maximum. This signal
remains coherent up to the western part of the African
continent but does not persist when reaching Senegal.
The second signal is seen in the lower-left part of Fig. 11.
Lags previous to 6 days are not represented but the
anomaly may, in fact, be the continuation of the pre-
vious phase of the SHL mode fluctuation (not shown). It
occurs approximately 15 days before the major signal,
FIG. 11. (a) Lead-lag composite evolution of the OLR anomaly (averaged between 12.58 and
17.58N) between the west and east phases. The x axis is for longitude and the y axis represents
the lag in days. Shading and contour intervals are every 2 W m22. Thick line contour is for the
95% level significance of the anomaly. The vertical line at 17.58W approximately represents the
African coastline in the latitude band considered. (b) As in (a), but for the NCEP2 vertical
pressure velocity v at 400 hPa. Shading and contour intervals are every 3 mPa s21.
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which is consistent with the mean periodicity of the
first CPC.
7. Discussion
a. The SHL mode and cold surges over
northeastern Africa
Recently, Vizy and Cook (2009, hereafter VC) have
emphasized a mechanism by which Mediterranean cold-
air surges can influence the climate of North Africa and
the eastern Sahel. In their study, African monsoon breaks
may be attributable to such events. During surges, there is
a clear enhancement of the etesian winds, blowing from
the Mediterranean through North Africa. VC’s Fig. 13
shows a vertical latitude cross section of the vertical ve-
locity where a maximum downward anomaly is evident at
358N, similar to that shown in Fig. 10b. In our study, we
focused on the general conditions favoring SHL maxi-
mum phases. Even though the basic objects described in
the two studies are not really the same, strong similarities
can, nevertheless, be observed between SHL west phases
and cold surges. SHL west phases are characterized by a
warm anomaly to the west associated with a cold anomaly
over Sicily and the Libyan Desert, which propagates
southward, in the same manner as the cold surges of VC.
These two phenomena may actually be two facets of the
same scenario. Because of the different definitions of the
west phase maximum and of VC’s cold surges, we do not
capture the scenario at the same step: in VC, lag 0 corre-
sponds to a minimum in the temperature over southern
Libya at 17.58N, whereas our SHL west phase corre-
sponds to a minimum in the temperature anomaly over
Sicily. In consequence, a shift of approximately 4 days
separates the two maxima. Our composite at t0 (i.e., 0-day
lag) of the 850-hPa wind in Fig. 5d could be compared
with their lag t0 2 4 (see their Figs. 8c and 8d), with a
maximum wind anomaly over western Libya. The events
addressed in the two studies seem very similar, except
that the ‘‘cold surge’’ definition is more constraining on
the amplitude and leads to a smaller sample of events.
During the period for which our two studies overlap, we
additionally verified that the cold surge dates selected
by VC generally agreed with 4-day shifted HLW dates.
In VC, a negative convective anomaly pattern begins at
lag 0 between 158 and 358E and lasts 4–6 days. It can be
compared with the apparent but hardly significant posi-
tive OLR anomaly, in the same longitude range, which
ranges from t0 1 4 to t0 1 10 in Fig. 11a. This negative
convective anomaly is at its maximum 6–7 days after
the maximum in convection over the eastern Sahel, and
could be the footprint of VC’s cold surges in our com-
posite, following the west phase occurrences. Finally, our
approach is based on a variance analysis over a long
period (1979–2007), which emphasizes the main mode of
the SHL variability, whereas VC’s work focuses on
a particular type of event over a shorter period (1998–
2006). Cold surges are likely to be one aspect of the
present SHL mode. The SHL mode is characterized
by two phases and concerns the entire west and
north of Africa, whereas cold surges (associated with
west phases) mainly affect the northeastern part of
Africa.
b. Origin and dynamics of the midlatitude
wave train
The extratropical wave train feature of Z200 (Fig. 7)
has already been detected on several time scales. Inves-
tigating teleconnection patterns in the Northern Hemi-
sphere during the boreal winter, Blackmon et al. (1984a)
illustrated the predominance of zonally oriented wave
trains for atmospheric fluctuations on the 10–30-day time
scale (see, e.g., their Fig. 13b). They found that these
variations tended to originate in the jet entrance regions
and to propagate southeastward into the tropics, crossing
the jet streams. This pattern of behavior is similar to the
evolution of the Z200 composite difference (Fig. 7), which
exhibits a wave train initiated northeast of the Great
Lakes, at the entrance of the WPJ, before curving south-
eastward across the jet stream. Blackmon et al. (1984a,b)
related these wavelike structures to two-dimensional
Rossby wave dispersion (Hoskins 1983). They observed
that these waves propagated slowly through fixed wave-
guides. Ambrizzi et al. (1995) showed that the STWJ and
the WPJ actually belonged to a weak waveguide belt
found near 408N around the entire Northern Hemisphere
during the boreal summer, associated with a typical sta-
tionary wavenumber of about 7, in accordance with the
values determined in our study (section 4). Therefore, the
Rossby wave dispersion hypothesis may explain the dy-
namics of the observed wave train in Fig. 7.
Ding and Wang (2007) revealed a coupled intraseasonal
interaction between a Rossby wave train (originating in
the northeastern Atlantic and following the STWJ wave-
guide across Eurasia) and the summer monsoon con-
vection in northwestern India and Pakistan. Their Figs. 5
and 6 show that this wave train impacts the SHL when
passing over Europe and the Mediterranean. Simmons
et al. (1983), using a barotropic model, showed that wave
trains with characteristic time scales on the order of weeks
or months could be excited by tropical and subtropical
forcing. They are related to the most rapidly growing
mode associated with the barotropic instability of the
winter mean flow. Wind perturbation anisotropy in the jet
exit region plays a central role in the growth of these
normal modes (Simmons et al. 1983). Since there is no
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reason to suppose that wind perturbations in summer are
more isotropic than in winter, it is arguable that such
barotropic instability also exists for the summer mean
flow. The WPJ exit of the summer mean flow can thus be
considered as being a preferred location for barotropic
energy conversion processes. Some doubts have, how-
ever, been raised regarding this barotropic normal-mode
instability as an explanation of the low-frequency
dynamics of the wintertime circulation (Borges and
Sardeshmukh 1995).
c. Possible interactions with other forcings
Semazzi and Sun (1997) emphasized the role of the
orography in the Sahelian climate. Using simulations
with and without orography over Africa, they demon-
strated that it caused a quasi-stationary ridge–trough
tripolar pattern over northern Africa similar to our SHL
mode structure. Their Fig. 7 supports the idea that the
Atlas–Ahaggar Mountains generate a perturbation in
accordance with the quasigeostrophic solution of a mid-
latitude flow crossing a mountain. Thus, midlatitude
southeastward circulation reaching Africa could be aug-
mented by the Atlas–Ahaggar barrier effect. Such events
depend on the midlatitude variability throughout the
season, as can be illustrated by weather regimes. We can
also think of the fairly stationary behavior of the western
pattern of the SHL mode, which spreads along the
Moroccan coast instead of propagating eastward.
Rodwell and Hoskins (1996) also highlighted a Rossby
wave structure linking the Asian summer monsoon (ASM)
with the eastern Sahara and the Mediterranean. This sta-
tionary wave explains a large part of the descent over the
Mediterranean and the Kyzylkum Desert and may be
one of the principal reasons for the existence of such
deserts. Even though their work did not assess the ASM
variability on the time scales of the present study, it may
be assumed that intraseasonal fluctuations in the ASM
may modulate the SHL through the Rodwell–Hoskins
mechanism. Composite structures do not confirm this
hypothesis, however, since no signal is observed over the
ASM region before the SHL mode maximum.
The u850 anomaly at t0 between the west and east
phases of the SHL is similar to the patterns that Xoplaki
et al. (2003) obtained from a canonical correlation anal-
ysis on the 2-m temperature over the Mediterranean,
using three large-scale predictors. Although they focused
on the interannual variability, striking similarities exist
between their first and our SHL modes, especially with
regard to the upper-level circulation composite. The
similar wavelike patterns for both intraseasonal and in-
terannual time scales support the idea of an atmospheric
normal mode.
8. Conclusions
An investigation of the SHL variability has been un-
dertaken on the intraseasonal time scale, highlighting
the SHL’s association with midlatitude fluctuations.
Using EOF and composite analyses, the main mode of
the SHL intraseasonal variability has been identified
and described. It is robust and characterized by a mod-
ulation of its position and extension, with a characteris-
tic time scale of about 14 days. The west phases of the
SHL are characterized by a warm anomaly over Morocco
and a cold one over the eastern Mediterranean. They are
associated with large changes in the Atlantic WPJ and the
North African STWJ configurations, a contraction of the
Azores anticyclone to the Atlantic sector only without
any extension over Europe, a low-level meridional ven-
tilation decrease over Morocco and increase over Libya,
and an enhanced downward motion over the eastern
Mediterranean. In contrast, the east phases correspond
to a cold anomaly over Morocco and a warm one over
the eastern Mediterranean, and are related to a large
extension of the Azores anticyclone over Europe and
the western Mediterranean, a low-level ventilation in-
crease over Morocco and weakening over Libya, and re-
duced downward motion over the eastern Mediterranean.
In both phases, the west (east) temperature anomaly
propagates southwestward (southeastward).
Our study has emphasized the midlatitude intrasea-
sonal variability as a key feature to understanding the
origin of the major mode of the SHL variability. Over
the Atlantic and western Europe, large-scale and deep
southeastward-propagating wavelike patterns precede
the phase maxima of the SHL mode by about 2 days.
Fluctuations in the midlatitude three-dimensional dy-
namics modify the structure of the Azores anticyclone
and directly impact the ventilation on the SHL northern
flanks and, therefore, the SHL structure. The origin of the
wavelike pattern remains unclear. Rossby wave disper-
sion theory has been mentioned in the discussion and may
be worth addressing in further studies.
This SHL principal mode of variability is also concom-
itant with convective anomalies over Chad and Sudan,
which propagate westward in a similar way to AEWs.
This supports the recent arguments of Thorncroft et al.
(2008) according to which the Darfur region plays a key
role in the AEW initiation by convection. The eastern
Sahel thus appears to be a key region for the links be-
tween the SHL and the African monsoon and probably,
more widely, for the understanding of the WAM in-
traseasonal variability. These convective anomalies are
detectable as far as the mid-Atlantic and may constitute
an interesting subject of study for hurricane activity as-
sessment and predictability, considering that the Sahel
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rainfall is related to intense U.S. landfalling hurricanes
(Landsea et al. 1992).
The west phases of the present SHL mode have been
shown to be related to the Mediterranean cold surges
(VC), which occur over Libya, Egypt, and the eastern
Sahel during the summer season. The present study
extends the event-oriented approach of VC, as the SHL
mode has two phases and concerns the whole of West
and North Africa.
The relationships highlighted between the SHL vari-
ability and North Atlantic circulation, and between the
SHL variability and the WAM, can provide some in-
teresting sources of predictability in West Africa, espe-
cially for monsoon breaks. The physical interpretation
of these two relationships deserves further investigation
and may help in our understanding of the inability of the
NCEP2 reanalysis to represent the link between the SHL
variability and convection over Sudan and the eastern
Sahel. The ability of large-scale models to represent
such a mode of variability and its link with the WAM
will be addressed in a forthcoming paper.
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APPENDIX A
Building of the Composites
To compute composites of various atmospheric
fields, an index should be built from the first CEOF and












































The reference point x0 is chosen as the location of
CEOF1 modulus maximum. This choice mainly changes
the phase and amplitude of the constructed index but
not its time evolution.
Then, a basic composite method is used, selecting
dates when the index is at its maximum (minimum) and
greater (less) than 1 (21) standard deviation for the east
(west) phase of the SHL mode. A two standard deviation
threshold was also tested to verify the robustness of the
results when fewer sequences were selected for the
composites. No major difference was found, except that
the signal was noisier.
APPENDIX B
Calculation of the Phase Speed in the CEOF
Analysis
Given a spatiotemporal field u(x, t), a complex field
U(x, t) is constructed using the Hilbert transform u^(x, t)
of u(x, t):
U(x, t)5 u(x, t)1 iu^(x, t).
The CEOF analysis provides an orthogonal basis of









with Pm(t) and Em(x) being the mth principal component
and empirical orthogonal function, respectively. Since
Pm(t) and Em(x) are complex variables, they can be ex-










From there, the wave frequency, wavenumber, and phase
speed can be defined:
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For simple representation of this phase speed in Fig. 4,
a constant pulsation was assumed, equal to the mean
pulsation over the entire 1979–2007 time period.
APPENDIX C
Spectral Significance Methodology
Red noise, X(t), is an autoregressive process of first
order and is defined as follows:
X(t)5aX(t  1)1 «(t),
where a is the 1-lag autocorrelation and «(t) is a random
process distributed according to the normal law N(0, s).
For a varying between 0 and 1 by steps of 0.05, 29 red
noise episodes of 122 days are generated and 10–60-day
bandpass filtered. In the construction of the red noise, s
is only a scaling factor and, given that the filtering and
Fourier transform are linear, it can be initially fixed to 1.
In fact, the value of s is completely determined by a,
given that the expected variance of the filtered red noise
has to equal that of CEOF1 in order to make their spectra
comparable. The spectra of the 29 filtered red noise epi-
sodes were then computed and averaged. This step was
iterated 300 times. The ratio b2 between the variance of
the mean filtered red noise and that of CEOF1 was then
calculated and used to rescale the spectrum of each of the
300 mean red noise episodes by multiplying by 1/b2.
Quadratic distances between each of these 300 rescaled
spectra and the CEOF1 spectrum were computed and
averaged. The lowest mean distance was found for a5
0.6. It corresponded to b2 5 0.132. Using the autocorre-
lation value and that of s as determined by b, we could
then build the filtered red noise spectrum distribution
by performing the calculation of a mean 29-yr spectrum
1000 times. For each frequency of the spectrum, the mean
and the 90, 95, and 99 percentiles were finally calculated.
At the end of the testing method, we checked that the
integral of the CEOF1 and mean red noise spectrum (i.e.,
their variance) were equal. This provided an a posteriori
verification of the suitability of the choices for a and s.
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4.1.3 Compléments
4.1.3.1 Significativite´ des ACPs de l’article
Nous appliquons a posteriori les tests de Scree et de North (section 2.2.4.4) a` l’ACP
et l’ACPC pre´sente´es dans l’article CRL10. Les re´sultats sont reporte´s sur la fi-
gure 4.6. Pour l’ACP et l’ACPC, le terme de Scree peut eˆtre e´value´ a` 4, ce qui
induit que seuls les trois premiers EOFs et CEOFs sont a priori significativement
diffe´rents du bruit. Pour e´valuer le crite`re de North, nous avons choisi une auto-
corre´lation d’ordre 1 ρ ≈ 0.84, une valeur typique pour la tempe´rature potentielle
a` 850 hPa. Pour l’analyse sur les 29 saisons JJAS de 122 jours chacune, ceci donne
environ n? = 307 degre´s de liberte´. L’erreur relative sur les valeurs propres, due
a` l’e´chantillonnage, est d’environ 8%, et est repre´sente´e sur la figure 4.6 par les
barres d’erreurs. Comme elles n’intersectent pas de valeurs communes, on en de´-
duit que les trois premiers EOFs et CEOFs correspondent a` des valeurs propres
non-de´ge´ne´re´es. Ces tests justifient a posteriori l’e´tude du premier CEOF inde´pen-
Figure 4.6 – a) Variances explique´es par les 10 premiers EOFs de l’ACP simple re´alise´e
sur la tempe´rature potentielle a` 850 hPa, filtre´e dans la bande 10–60 jours a` l’aide d’un filtre
de Lanczos, sur le domaine 20◦N–40◦, 20◦O–40◦E. La barre d’erreur indique le re´sultat du
test de North (section 2.2.4.4), avec n?=307 degre´s de liberte´ (n = 122× 29 et ρ = 0.84).
b) Idem a), mais pour les 10 premiers CEOFs de l’ACPC.
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damment des suivants. Nous de´taillons, dans la section suivante, l’argumentation
propose´e dans l’article qui nous a conduit a` conside´rer que les EOF1 et EOF2 de
l’ACP simple e´taient en partie la meˆme facette d’un mode propagatif.
4.1.3.2 Apport de l’ACPC
CRL10 soulignent que les deux premiers EOFs de l’ACP simple sont en quadra-
tures spatiale et temporelle, indiquant ainsi l’existence d’un mode propagatif. Bien
que nous ayons montre´, dans la section pre´ce´dente, que ces deux premiers EOFs ne
formaient pas un doublet de´ge´ne´re´, ce qui est ge´ne´ralement le cas dans la de´tection
d’un mode propagatif (section 2.2.4.2), les composantes principales associe´es sont
corre´le´es a` -0.26 lorsque la CP1 pre´ce`de la CP2 de 4 jours (Fig. 4.7.b). Un maxi-
mum de corre´lation le´ge`rement plus faible (+0.22) existe e´galement lorsque la CP2
pre´ce`de la CP1 de 4 jours. Ces corre´lations, relativement faibles en moyenne sur
toute la pe´riode 1979–2007, ont, en fait, une forte variabilite´ interannuelle, a` la fois
dans son amplitude et dans le retard optimal (Fig. 4.7.a). Pour un grand nombre
d’anne´es, la corre´lation de´passe 0.4, voire 0.6, alors que, pour les anne´es 1988 a`
1992, celle-ci est proche de ze´ro. Les deux premiers EOFs de l’ACP restreinte a`
chacune de ces anne´es ont, en fait, une structure spatiale assez diffe´rente de celle
des deux premiers EOFs de l’ACP re´alise´e sur toute la pe´riode 1979–2007 (non
montre´), ce qui traduit une variabilite´ interannuelle relativement importante des
fluctuations intrasaisonnie`res du SHL. Cette non-stationnarite´ des deux premiers
EOFs pourraient alors eˆtre a` l’origine de celle de la corre´lation entre la CP1 et
CP2 de l’ACP sur toute la pe´riode, certaines anne´es se projetant mal sur les modes
moyens. Ces re´sultats sugge`rent toutefois, que les EOF1 et EOF2 de l’ACP simple
correspondent, en partie, a` un mode propagatif, que nous avons alors de´tecte´ a`
l’aide d’une ACPC.
On peut ve´rifier a posteriori que le CEOF1 capture effectivement une partie de
la variabilite´ repre´sente´e par les deux premiers EOFs. La figure 4.8 illustre ainsi les
corre´lations de´phase´es entre l’indice indSHL2 caracte´risant le CEOF1 et les deux
premie`res CPs. L’indice indSHL et la CP1 varient en opposition de phase avec une
2Cet indice, normalise´, est de´fini a` partir de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa reconstruite
a` partir du CEOF1 au point 35◦N, 2.5◦E. Voir aussi la section 2.2.4.2 et annexe A de CRL10.
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Figure 4.7 – a) Corre´lations de´phase´es (couleurs) pour chaque saison de 1979 a` 2007
entre la CP1 et la CP2 de l’ACP de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa de la re´analyse
NCEP2, filtre´e dans la bande 10-60 jours, sur le domaine 20◦N–40◦, 20◦O–40◦E. L’ACP a
e´te´ re´alise´e sur l’ensemble des saisons JJAS 1979 a` 2007, et les EOF1 et EOF2 ne de´pendent
donc pas de l’anne´e. La CP2 pre´ce`de pour des retards positifs. b) Idem a), mais en moyenne
sur l’ensemble des saisons JJAS de 1979–2007.
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Figure 4.8 – a) Idem Fig. 4.7.b, mais pour les corre´lations de´phase´es entre la CP1 de
l’ACP de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa de la re´analyse NCEP2, filtre´e dans la
bande 10-60 jours, sur le domaine 20◦N–40◦, 20◦O–40◦E, et l’indice indSHL caracte´risant
le CEOF1 de l’ACPC e´quivalente. b) Idem a), mais pour la corre´lation entre la CP2 et ce
meˆme indice.
corre´lation de -0.88 (77% de variance explique´e), tandis que l’indice indSHL et la
CP2 sont corre´le´s a` -0.55 (0.54) lorsque la CP2 (indSHL) pre´ce`de l’indice indSHL (la
CP2) de 4 jours (30% de variance explique´e). Le premier mode propagatif de la θ850
correspond donc bien a` une partie importante de la variance capture´e par les deux
premiers EOFs de l’ACP simple, et en ce sens condense une partie de l’information
contenue dans les EOF1 et EOF2 en un seul mode de variabilite´ CEOF1.
4.1.3.3 Robustesse du mode de´tecte´
Nous avons teste´ la sensibilite´ du premier mode de´tecte´ par l’ACPC, a` la fois a` la
re´analyse utilise´e (et donc a` la pe´riode couverte), et au filtrage utilise´. Les tables
4.1 et 4.2 re´sument quelques-unes des proprie´te´s du CEOF1 de´termine´ pour chacun
de ces tests de sensibilite´.
Les deux premiers modes sont robustes. La structure spatiale du CEOF1 varie
tre`s peu d’une re´analyse a` l’autre, et donc e´galement d’une pe´riode couverte a`
une autre (non montre´). En termes de structure temporelle, il y a e´galement peu
de sensibilite´ a` la re´analyse utilise´e, les indices caracte´risant le CEOF1 e´tant tre`s
corre´le´s les uns avec les autres (> 0.95).
Ce premier mode est un peu plus sensible au filtrage utilise´. Plus la bande spec-
trale conserve´e est grande, plus la variance explique´e est faible. Elle reste cependant
e´leve´e, supe´rieure a` 27%. La structure spatiale du CEOF1 reste tre`s similaire d’un
filtrage a` l’autre (non montre´), et sa structure temporelle reste proche de celle ob-
tenue avec le filtre passe-bande a` 10-60 jours de l’article, comme indique´ par les
Re´analyse Pe´riode couverte var CEOF1 var CEOF2
Corre´lation indSHL
vs indSHL (NCEP2)
NCEP1 1948–2007 34.2% 19.3% 0.99
NCEP2 1979–2007 32.2% 19.7% 1.0
ERA40 1968–2001 36.3% 19.5% 0.95
ERAI 1990–2008 31.6% 20.9% 0.95
Table 4.1 – Sensibilite´ de l’ACPC a` la re´analyse utilise´e, et donc e´galement a` la pe´riode
couverte. Les variances explique´es par les CEOF1 et CEOF2 sont indique´es pour chacune
des ACPCs, ainsi que la corre´lation entre l’indice indSHL calcule´ avec la re´analyse NCEP2,
et l’indice indSHL de´termine´ avec les autres re´analyses, pour leur pe´riode commune.
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Table 4.2 – Sensibilite´ de l’ACPC au filtrage utilise´. Les variances explique´es par les
CEOF1 et CEOF2 sont indique´es pour chacune des ACPCs, ainsi que la corre´lation entre
l’indice indSHL calcule´ avec un filtre passe-bande a` 10–60 jours, et l’indice indSHL de´termine´
avec les autres filtres. C’est la re´analyse NCEP2 qui a e´te´ utilise´e pour les diffe´rentes ACPC.
hp90 : filtre passe-haut a` 90 jours. bp10-60 (bp10-90, bp5-90) : filtre passe-bande a` 10–60
(10–90, 5–90) jours.
Filtrage var CEOF1 var CEOF2
Corre´lation indSHL
vs indSHL (bp10–60)
bp10-60 32.2% 19.7% 1.0
bp10-90 31.2% 20.1% 0.99
bp5–90 29.2% 19.0% 0.87
hp90 27.6% 18.0% 0.86
fortes corre´lations des indices caracte´ristiques du CEOF1. En e´largissant la bande
du filtre, on augmente un peu le bruit, sans pour autant alte´rer la structure du
premier mode de l’ACPC. Utiliser la bande 10–60 jours permet donc d’obtenir un
signal plus pur.
4.1.3.4 Statistiques des e´ve`nements HLW et HLE
Comme explique´ dans l’annexe A de CRL10, les e´ve`nements HLE (HLW) corres-
pondent aux dates pour lesquelles l’indice indSHL est supe´rieur (infe´rieur) a` 1.0
(-1.0) e´cart-type et maximum (minimum). On peut alors identifier en moyenne
3.8 e´ve`nements HLE et 4.1 e´ve`nements HLW par saison, ces nombres de´pendant
tre`s peu de la re´analyse utilise´e et donc de la pe´riode couverte. Pour chacun de
ces e´ve`nements, on peut e´galement de´finir une date de de´but d’e´ve`nement et une
date de fin, qui encadrent la pe´riode pendant laquelle l’indice indSHL reste supe´-
rieur (infe´rieur) a` 1.0 (-1.0) e´cart-type. Une dure´e peut ainsi eˆtre de´termine´e pour
chaque e´ve`nement : elle caracte´rise le temps pendant lequel une anomalie chaude
(ou froide) persiste sur la mer Me´diterrane´e (ou l’oce´an Atlantique). La figure 4.9
montre la fonction de densite´ de probabilite´ de cette dure´e, calcule´e a` partir de
l’ACPC re´alise´e dans l’article CRL10. En moyenne, les e´ve`nements HLE et HLW
durent 4.8 jours. On observe e´galement une queue importante de la distribution,
avec quelques e´ve`nements pouvant durer plus de huit jours. De tels e´ve`nements
restent tout de meˆme rares.
Le mode intrasaisonnier du SHL pre´sente un cycle saisonnier relativement mar-
que´ (Fig. 4.10). L’indice indSHL tend a` eˆtre significativement positif entre la fin du
mois de juin et le de´but du mois de juillet. Ce re´sultat est peu sensible a` la re´-
analyse utilise´e et donc a` la pe´riode couverte. On observe e´galement, en moyenne,
un maximum vers le milieu du mois de juin, mais significatif uniquement pour les
re´analyses NCEP1 et ERA40, qui couvrent la pe´riode avant 1979. On peut noter
aussi un basculement, en moyenne autour du 10 juillet, entre une phase3 positive
du mode et une phase ne´gative, qui semble significatif pour les anne´es re´centes
(re´analyse NCEP2 et ERAI). Enfin, la fin de la saison est statistiquement marque´e
3On parlera de phases positives (ou Est) et ne´gatives (ou Ouest) du SHL lorsque l’indice
indSHL est simplement positif ou ne´gatif. Les e´ve`nements re´fe`rent explicitement au caracte`re
intense d’une phase (avec un seuil d’un e´cart-type).
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Figure 4.9 – Fonction de densite´ de probabilite´ (en %) de la dure´e (en jours) des e´ve`ne-
ments HLW et HLE. Cette distribution est calcule´e a` partir des e´ve`nements obtenus dans
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Figure 4.10 – a) Cycle saisonnier de l’indice indSHL pour les diffe´rentes re´analyses NCEP2
(1979–2007), NCEP1 (1948–2007), ERA40 (1968–2001) et ERAI (1990–2007). Les cercles
indiquent les valeurs significativement diffe´rentes de ze´ro a` 95% (test de Student). b) Re´par-
tition saisonnie`re par pentades (en %) des e´ve`nements HLE (traits pleins) et HLW (traits
pointille´s), pour les diffe´rentes re´analyses et leur pe´riode respective. Le trait horizontal en
tirete´ noir indique la re´partition saisonnie`re moyenne si les e´ve`nements e´taient e´quire´partis
parmi les 24 pentades de la saison JJAS (4.2% des e´ve`nements par pentade).
172 Chapitre 4. Variabilite´ Intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne
par une phase ne´gative du mode (i.e. des anomalies froides sur la Me´diterrane´e et
chaudes sur l’Atlantique), capture´e significativement par les quatre re´analyses.
Ces re´sultats sont cohe´rents avec une vision e´ve`nementielle (Fig. 4.10.b). Les
e´ve`nements HLE sont plus fre´quents au mois juin que les e´ve`nements HLW, ce qui
est suivi d’une inversion de cette proportion autour du milieu du mois de juillet,
marque´e dans les re´analyses NCEP2 et ERAI. Le de´but du mois de septembre est,
en revanche, domine´ par des e´ve`nements HLW, en accord avec les quatre re´analyses.
On observe donc un phasage particulier entre le mode intrasaisonnier du heat
low sur le cycle saisonnier, traduisant vraisemblablement une e´volution discontinue
de ce dernier. On notera, par ailleurs, que les phases Est et e´ve`nements HLE ont
lieu de manie`re pre´fe´rentielle autour de l’onset de la MAO, et que les diffe´rents pics
observe´s au mois de juin et juillet sur la figure 4.10 pourraient refle´ter l’e´talement
des dates d’onset de la mousson. Cette relation serait cohe´rente avec le renforce-
ment de la de´pression thermique observe´ au moment de l’onset (section 1.3.2.5 –
Sultan et al., 2003), e´tant donne´ que les phases Est correspondent a` une ventila-
tion libyenne re´duite, favorable a` l’intensification du heat low (sections 4.3.2.1 et
4.3.2.2). Cette relation, entre onset de la MAO et mode intrasaisonnier du SHL,
sera examine´e plus en de´tail dans le chapitre 5. En revanche, le phasage du mode
est tre`s net de´but septembre : une phase Ouest, similaire a` un cold surge semble
avoir lieu tre`s fre´quemment a` cette pe´riode-la`. Son origine est encore myste´rieuse,
mais cette configuration a` ce moment-la` de la saison pourrait jouer un roˆle dans le
retrait de la mousson. Les e´ve`nements HLW tendent, effectivement, a` ge´ne´rer un
effondrement de la de´pression thermique (section 4.3.2.1). Au mois de septembre,
le forc¸age radiatif solaire ne pourrait alors plus eˆtre suffisamment intense pour per-
mettre a` la de´pression de se reconstruire, ce qui marquerait la fin de la MAO. Ce
point, qui est une caracte´ristique robuste de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL,
me´riterait certainement une e´tude plus de´taille´e, mais ne sera pas mene´ dans ce
manuscrit.
4.1.3.5 E´chelles de temps
L’article CRL10 montre a` l’aide d’une analyse spectrale que le mode intrasaison-
nier du SHL a une e´chelle de temps caracte´ristique de l’ordre de 14 jours. Nous
proposons, dans ce paragraphe, quelques analyses comple´mentaires sur les e´chelles
de temps associe´es a` ce mode de variabilite´.
Le composite de l’indice indSHL sur les e´ve`nements HLE et HLW met bien en
e´vidence cette e´chelle de variabilite´ d’une quinzaine de jours du mode intrasaison-
nier : un e´ve`nement HLE a une tre`s forte probabilite´ d’eˆtre pre´ce´de´ 7–8 jours avant
par une phase Ouest, et d’eˆtre suivi 7–8 jours apre`s par une phase Ouest (Fig. 4.11).
Le sche´ma est oppose´ pour les e´ve`nements HLW. En moyenne, on tend donc a` ob-
server une oscillation en tempe´rature de pe´riode 14 jours, autour d’un e´ve`nement
HLE ou HLW, ce qui est cohe´rent avec l’e´volution du composite de la θ850 de la
figure 5 de CRL10. On peut aussi e´valuer les probabilite´s de transition entre les
deux types d’e´ve`nements, ce type de transition devant prendre, en moyenne, une
semaine (Fig. 4.11). La table 4.3 re´sume ces probabilite´s. Les diffe´rentes transitions
ont une forte probabilite´, supe´rieure a` 40%. On note cependant une le´ge`re dissy-
me´trie, la transition HLE → HLW (48 a` 54%) e´tant plus probable que l’oppose´e
(40 a` 43%).
L’analyse en ondelettes de l’indice indSHL, pour les anne´es 2005 et 2006 (les
autres anne´es pre´sentent une diversite´ similaire), re´ve`le que le mode intrasaisonnier
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Figure 4.11 – Composites de l’indice normalise´ indSHL du mode intrasaisonnier du SHL,
sur les e´ve`nements HLE (en trait plein) et HLW (en trait tirete´). Les cercles indiquent les
valeurs du composites significativement diffe´rentes de ze´ro au seuil 95%, selon un test de
Student (section 2.2.5.4).
du SHL est, en fait, caracte´rise´ par plusieurs e´chelles de temps, relativement bien
identifiables sur la se´rie temporelle de indSHL (Fig. 4.12) :
• en 2005, autour de 13 jours a` la fin du mois de juin, et 25 jours de juillet a`
septembre ;
• en 2006, vers 25 jours e´galement pendant le mois d’aouˆt et le de´but du mois
de septembre, et autour de 40 jours tout au long de la saison. L’e´chelle de
40 jours, bien qu’ayant une e´nergie tre`s grande, demeure en dehors du coˆne
d’influence quasiment toute la saison. Cette e´chelle est cependant assez nette
dans l’e´volution temporelle de l’indice indSHL, et pourrait avoir pour origine
des interactions tropiques-extra-tropiques, couple´es a` une activite´ particulie`-
rement forte de la MJO pendant l’e´te´ 2006 (Arguez, 2007).
Ces diffe´rents pics de variabilite´ sont, cependant, a` interpre´ter avec pre´caution,
e´tant donne´ que le test simple de comparaison a` un bruit rouge (section 2.2.2) ne
peut eˆtre applique´ a` une telle se´rie temporelle, filtre´e dans la bande 10–60 jours.
Une me´thode s’inspirant de l’annexe C de CRL10 pourrait eˆtre utilise´e.
L’analyse composite du spectre en ondelettes autour des e´ve`nements HLE et
HLW permet de souligner, d’une manie`re plus statistique, les e´chelles de temps
caracte´ristiques des e´ve`nements HLE et HLW (Fig. 4.13). Ces deux composites
indiquent, au moment du maximum d’intensite´ des e´ve`nements HLE et HLW, un







Table 4.3 – Probabilite´ d’occurrence (en %) d’un e´ve`nement HLW (HLE) 6–8 jours
avant/apre`s un e´ve`nement HLE (HLW). Ces probabilite´s sont e´value´es a` partir des e´ve`ne-
ments HLE/HLW suffisamment loin des bords de la saison JJAS (±8 jours au moins), ce
qui correspond pour chacun des quatre cas a` environ 105–110 e´ve`nements.
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Figure 4.12 – Idem Fig. 4.4, mais pour les analyses en ondelettes de l’indice indSHL du
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Figure 4.13 – a) Composites des anomalies du spectre en ondelettes par rapport aux
e´ve`nements HLE (en K2). Les anomalies sont calcule´es par rapport a` la moyenne du spectre
en ondelettes sur l’ensemble des saisons JJAS 1979 a` 2007. Le contour en trait plein indique
le seuil de significativite´ a` 95% e´value´ a` partir d’une me´thode de tirage ale´atoire : 1000 se´ries
d’e´ve`nements ont e´te´ tire´es au hasard afin de calculer le meˆme composite avec les meˆmes
donne´es initiales. Le seuil a` 95% est alors e´value´ comme le 95e quantile de la distribution
des composites (section 2.2.5.4). b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLW.
exce`s d’e´nergie vers 14 jours, significativement diffe´rent du spectre moyen de l’indice
indSHL sur l’ensemble des saisons JJAS 1979–2007. Ce spectre moyen est e´quivalent
au spectre de Fourier de indSHL. Cette e´chelle de temps est bien e´videmment cohe´-
rente avec l’analyse de la figure 4.11. On remarquera cependant l’existence d’une
e´chelle plus lente, a` 25 jours, pour les e´ve`nements HLE, sugge´rant qu’ils pour-
raient eˆtre pilote´s par deux me´canismes diffe´rents, et donc avoir une physique non
obligatoirement syme´trique a` celle des e´ve`nements HLW. La dynamique intrasai-
sonnie`re des moyennes latitudes imposerait la variabilite´ a` 15 jours des deux types
d’e´ve`nements, alors que, pendant les e´ve`nements HLE, l’intensification du heat low
(section 4.3.2.1), ferait intervenir en plus des processus diabatiques de surface et
de couche limite (section 1.2.3.3), d’e´chelle plus lente. Ces re´sultats justifient une
e´tude se´pare´e des e´ve`nements HLE et HLW, et non en diffe´rence entre les deux
types d’e´ve`nements, comme utilise´e dans l’article CRL10. C’est cette approche que
nous emploierons dans la plupart des analyses qui suivent.
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4.1.3.6 Le lien avec les cold surges de Vizy et Cook (2009)
Nous mentionnons, dans l’article CRL10, une forte relation entre les e´ve`nements
HLW et les cold surges de Vizy et Cook (2009). La figure 4.14.b illustre ces fortes
similarite´s, et est, par exemple, a` comparer avec la figure 3.26, issue de l’e´tude de
Vizy et Cook (2009). Pendant les e´ve`nements HLW, on observe la pe´ne´tration d’une
anomalie froide sur le continent, entre 10◦E et 30◦E, qui, bien que perdant peu a`
peu en intensite´, atteint le Sahel Est, i.e. la latitude 17.5◦N, environ 3 a` 4 jours apre`s
le maximum de l’e´ve`nement (Fig. 4.14.b). La vitesse de propagation me´ridienne de
l’anomalie est de l’ordre de 4.0 m s−1, ce qui est un peu plus faible que la valeur
de 5.5 m s−1 trouve´e pour les cold surges de Vizy et Cook (2009). Dans notre cas,
les anomalies froides de tempe´rature se propagent a` la meˆme vitesse que celle du
vent moyen dans la re´gion (∼4 m s−1). Bien qu’approximativement syme´trique, la
propagation de l’anomalie chaude pendant les e´ve`nements HLE semble un peu plus
lente (∼3.6 m s−1 – Fig. 4.14.a).
Outre les structures tre`s similaires entre leurs composites et les noˆtres, nous
pre´sentons e´galement ici une analyse plus de´taille´e entre les e´ve`nements choisis par
Vizy et Cook (2009) et nos e´ve`nements HLW. Rappelons que les intrusions d’air
froid se´lectionne´es pour leur analyse composite sont celles qui atteignent le Sahel
Est, c’est-a`-dire la latitude 17.5◦N, avec un de´ficit de θ850 supe´rieur a` 2 K. Ces
dernie`res sont reporte´es dans la table 4.4, avec les e´ve`nements HLW auxquels on
peut les associer. La dernie`re colonne de ce tableau indique le temps qui s’e´coule
entre un e´ve`nement HLW et le moment ou` le cold surge associe´ atteint la latitude
17.5◦N.
Pour les 15 intrusions d’air froid de´tecte´es par Vizy et Cook (2009), on peut
associer un e´ve`nement HLW a` 13 d’entre eux. Pour les deux autres, on ne trouve
qu’une faible trace en tempe´rature sur la Me´diterrane´e, au nord de 30◦N (voir,
pour celui du 22 juin 2004 par exemple, sur la figure 4.15), ce qui sugge`re qu’ils
pourraient avoir une origine un peu diffe´rente. Ce n’est, en tout cas, pas e´tonnant
que l’ACPC ne permette pas de de´tecter de tels e´ve`nements. En moyenne, il s’e´coule
environ 4 jours entre un e´ve`nement HLW et le moment ou` le cold surge associe´
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Figure 4.14 – Composites des anomalies de θ850 moyenne´e sur 10◦E–30◦E pour les e´ve`-
nements a) HLE, et b) HLW. Les anomalies sont calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente
(saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Le trait horizontal plein indique la coˆte
me´diterrane´enne vers 30◦N et celui en trait tirete´, la latitude 17.5◦N, utilise´e par Vizy et
Cook (2009), pour de´finir les cold surges. Les droites en trait noir e´pais indiquent respec-
tivement les vitesses de propagation 2, 3 et 4 m s−1. Seules les valeurs significatives a` 95%
sont reporte´es sur les deux figures.
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Anne´e Date a` 30◦N Date a` 17.5◦N Intensite´ (K) Date HLW ∆t (jours)
1998 19 juin 22 juin -2.36 20 juin +2
1999 24 juin 26 juin -2.70 22 juin +4
1999 25 aouˆt 27 aouˆt -2.31 26 aouˆt +1
2000 17 juin 22 juin -2.19 18 juin +4
2001 6 juin 9 juin -3.10 5 juina +4
2001 16 juin 19 juin -2.43
2001 27 aouˆt 30 aouˆt -2.40 25 aouˆt +5
2002 17 juin 17 juin -2.66 13 juin +4
2004 20 juin 22 juin -2.16
2004 15 juillet 20 juillet -2.17 16 juillet +4
2004 17 aouˆt 22 aouˆt -2.16 16 aouˆtb +6
2005 15 juillet 17 juillet -2.25 15 juillet +2
2005 5 septembre 9 septembre -2.01 3 septembre +6
2006 14 juin 17 juin -2.48 7 juin +10
2006 2 septembre 6 septembre -2.26 1er septembre +5
aPhase Ouest avec indSHL ∼ -0.9
bPhase Ouest avec indSHL ∼ -0.85
Table 4.4 – Les cold surges de Vizy et Cook (2009) les plus intenses (dates de de´tection
a` 30◦N et a` 17.5◦N, et intensite´ a` 17.5◦N), et les e´ve`nements HLW de l’e´tude de CRL10
associe´s (Dates et temps e´coule´ ∆t entre l’e´ve`nement HLW et la de´tection du cold surge
associe´ a` 17.5◦N). Seuls les cold surges utilise´s par Vizy et Cook dans leur analyse composite
sont reporte´s dans cette table. Ce sont ceux qui atteignent la latitude 17.5◦N avec un de´ficit
de θ850 supe´rieur a` 2.0 K.
Figure 4.15 – Anomalies froides de θ850 moyenne´e sur la bande 10◦E–30◦E, pour les
anne´es 2004, 2005 et 2006. Les anomalies sont calcule´es par rapport a` la valeur moyenne
mensuelle entre 1979 et 2006. Les fle`ches indiquent les cold surges de Vizy et Cook (2009)
utilise´s pour leur analyse composite (Table 4.4). Il est a` noter que la fle`che du premier cold
surge de 2004 devrait pointer sur celui du 22 juin et non du 11 juin. D’apre`s Vizy et Cook
(2009).
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Figure 4.16 – Indices du mode intrasaisonnier du SHL de la saison JJAS 2006, obtenus a`
partir des re´analyses NCEP2 (1979–2007, trait plein), NCEP1 (1948–2007, trait tirete´), et
ERAI (1990–2008, trait pointille´). Les lignes horizontales en tirete´ fin indiquent les niveaux
ze´ro et ±1.0 e´cart-type (les indices sont normalise´s), et les traits verticaux avec les triangles
indiquent les dates des cold surges de Vizy et Cook (2009) de l’anne´e 2006 (Table 4.4).
se´quence composite de Vizy et Cook (2009) et celle de CRL10. Ce de´calage varie
ge´ne´ralement entre 1 et 6 jours, sauf pour le cas du 17 juin 2006, ou` celui-ci vaut
10 jours. Dans ce cas, on note qu’une anomalie froide s’installe sur la Me´diterrane´e
pendant quasiment les 15 premiers jours du mois de juin (Fig. 4.15). Le mode
intrasaisonnier du SHL capture cette anomalie froide tre`s intense et persistante au
de´but de son installation, alors que l’intrusion d’air froid ne pe´ne`tre sur le continent
qu’environ une semaine plus tard. On constatera que l’e´ve`nement HLW de´tecte´ a`
ce moment atteint une tre`s forte intensite´ (∼-2.5 e´cart-type) pour une dure´e de
9–10 jours (Fig. 4.16).
4.1.3.7 Robustesse de la relation avec la convection au Sahel
La relation du mode intrasaisonnier du SHL avec la convection au Sahel, pre´sente´e
sur la figure 11 de l’article CRL10 pour l’OLR-NOAA, a e´te´ teste´e de manie`re
de´taille´e avec diffe´rentes variables et jeux de donne´es, afin d’en e´valuer la sensibilite´
et la robustesse, mais aussi la syme´trie entre e´ve`nements HLW et HLE.
Pour cela, nous avons utilise´ les variables suivantes :
• L’OLR de la NOAA, comme dans l’article CRL10.
• Un indice d’occurrence de valeurs d’OLR infe´rieure a` 240 W m−2, caracte´ri-
sant l’occurrence de convection profonde en un point ge´ographique donne´ :
OLR240 = 1 si OLR ≤ 240 W m−2, 0 sinon.
• Un indice d’occurrence de tempe´rature de brillance CLAUS (section 2.1.1.3)
infe´rieure a` 230 K, caracte´risant e´galement l’occurrence de convection pro-
fonde : Tb230 = 1 si Tb ≤ 230 K4, 0 sinon. Cet indice d’occurrence a e´te´
calcule´ pour chaque pas de temps des donne´es (toutes les trois heures), puis
moyenne´ sur les huit e´che´ances de chaque journe´e. Cette moyenne Tb230 varie
alors entre 0 et 1 par pas de 1/8, et donne ainsi une indication a` la fois de
l’occurrence et de sa dure´e.
4voir Fu et al. (1990) pour une discussion sur le choix du seuil.
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Figure 4.17 – a) Composites des anomalies de l’OLR-NOAA (en W m−2) moyenne´
sur la bande 12.5◦N–17.5◦N sur les e´ve`nements HLE. Les de´calages temporels vont de
t0-6 a` t0+20. La ligne verticale a` 17.5◦O indique la position approximative de la coˆte
africaine dans cette bande de latitude. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la
variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Le contour en noir indique
la significativite´ a` 95% des anomalies composites, calcule´e a` l’aide d’une me´thode de tirages
ale´atoires (section 2.2.5.4). b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLW. c) et d) Idem a)
et b) mais pour les anomalies de la fre´quence d’occurrence (en %) d’ OLR ≤ 240 W m−2
moyenne´e sur 12.5◦N–17.5◦N. e) et f) Idem a) et b) mais pour les anomalies de la fre´quence
d’occurrence (en %) de Tb ≤ 230 K (donne´es CLAUS) moyenne´e sur 12.5◦N–17.5◦N (voir
texte pour plus de de´tails). g) et h) Idem a) et b) mais pour les anomalies de pre´cipitations
GPCP (en mm jour−1) moyenne´es sur 12.5◦N–17.5◦N.
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• Les pre´cipitations GPCP (section 2.1.1.2).
Les composites des e´ve`nements HLE et HLW ont e´te´ de´termine´s a` partir des
anomalies de chacune de ces variables par rapport a` leur variabilite´ lente (saison-
nie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). L’utilisation de ce type d’anomalies permet
d’e´liminer du composite la partie due aux effets d’e´chantillonnage au cours de la
saison et des diffe´rentes anne´es (section 2.2.5.3). La significativite´ de chacun des
composites a ensuite e´te´ e´value´e a` l’aide d’une me´thode de tirages ale´atoires (sec-
tion 2.2.5.4). Les re´sultats moyenne´s dans la bande sahe´lienne 12.5◦N–17.5◦N sont
pre´sente´s sur la figure 4.17. On notera que la sensibilite´ a` la bande choisie est rela-
tivement faible (non montre´) : par exemple, la bande 5◦N–15◦N renforce le signal
sur l’oce´an Atlantique, de manie`re cohe´rente avec une ZCIT un peu plus sud dans
cette re´gion, mais l’affaiblit sur le continent.
Les re´sultats obtenus sont tre`s cohe´rents avec la description faite par CRL10
pour la diffe´rence des composites entre e´ve`nements HLW et e´ve`nements HLE. La
structure des anomalies de convection associe´e a` chacun des deux types d’e´ve`ne-
ments n’est cependant pas tout a` fait syme´trique (Fig. 4.17.a et b). Autour du
t0 des e´ve`nements HLE, on observe un affaiblissement significatif de la convection
entre 10◦E et 30◦E (anomalie d’OLR de ∼5 W m−2 entre t0-2 et t0+4), qui gagne
progressivement le centre et l’ouest du Sahel, puis l’Atlantique Est. Dans cette re´-
gion, la structure de la partie significative des anomalies d’OLR a cependant une
cohe´rence spatiale plutoˆt faible. De meˆme, quatre jours apre`s un e´ve`nement HLE
(t0+4), la convection commence a` se renforcer entre 10◦E et 30◦E, mais encore avec
une faible cohe´rence spatiale et temporelle. Les e´ve`nements HLW correspondent ap-
proximativement a` des anomalies d’OLR oppose´es, avec la meˆme structure spatiale
et temporelle. On note cependant que le basculement du re´gime convection renfor-
ce´e a` celui de break de convection sur le Sahel Est est bien plus marque´ pour les
e´ve`nements HLW que le basculement inverse des e´ve`nements HLE. Les anomalies
positives et significatives de l’OLR pre´sentent effectivement une forte cohe´rence
spatiale (10◦E–35◦E) et temporelle (t0+4 a` t0+8), traduisant la robustesse, a` la
fois, de l’e´tablissement du break de convection et du basculement entre renforce-
ment et affaiblissement de la convection.
Les autres variables composite´es sur les e´ve`nements HLE et HLW donnent des
re´sultats similaires et cohe´rents (Figs. 4.17.c-h). Les composites des variables a`
haute re´solution (GPCP et CLAUS) ont cependant des structures plus bruite´es,
d’autant plus pour les pre´cipitations GPCP que la pe´riode qu’elles couvrent est
courte (1997–2006, soit environ une quarantaine d’e´ve`nements de chaque signe).
Par ailleurs, la cohe´rence spatiale et temporelle des tests de significativite´ est rela-
tivement faible, sauf pour l’affaiblissement de la convection quatre jours apre`s les
e´ve`nements HLW. La relation entre le mode intrasaisonnier du SHL et la convec-
tion sur le Sahel est vraisemblablement robuste, mais pre´sente une forte variabilite´
spatiale et temporelle, notamment a` cause de l’existence d’autres modes de varia-
bilite´ sur l’Afrique de l’Ouest. En e´tudiant de manie`re plus de´taille´e la relation
entre le mode Sahe´lien (section 3.4.3.2) et le mode intrasaisonnier du SHL dans le
chapitre 5, nous argumenterons effectivement dans le sens d’un syste`me complexe,
ou` plusieurs modes de variabilite´ peuvent entrer en re´sonance ou, au contraire, en
interfe´rences destructives, en termes d’impact sur la convection.
Les anomalies de pre´cipitations et d’activite´ convective, sont e´galement impor-
tantes : celles d’OLR240 (de -6 a` +6%) sont a` comparer a` une fre´quence moyenne
d’occurrence de 25 a` 30% sur le Sahel Est, de 30 a` 35% sur le Sahel Ouest, et de
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15% sur l’est de l’oce´an Atlantique (non montre´) ; celles de Tb230 (de -1.5 a` +1.5%)
sont a` comparer a` une fre´quence moyenne d’occurrence de 2 a` 6% sur le continent,
et d’environ 2% sur l’est de l’oce´an Atlantique (non montre´) ; enfin, celles de pre´ci-
pitations (de -2 a` +2 mm jour−1) sont a` comparer a` une moyenne de 2 mm jour−1
sur le Sahel Est, de 4 mm jour−1 sur le Sahel Ouest, et de 2 mm jour−1 aussi sur
l’est de l’Atlantique (non montre´).
Enfin on remarquera que les affaiblissements de la convection sur le continent
tendent ge´ne´ralement a` eˆtre plus « facilement » significatifs que ses renforcements.
On peut l’expliquer de manie`re simpliste, en signalant que l’occurrence de convec-
tion profonde correspond a` une combinaison favorable de tout un ensemble de
facteurs (CAPE, CIN, cisaillement, air sec... – section 1.2.3.1), tandis que son af-
faiblissement correspond a` des conditions de´favorables pour au moins l’un de ces
facteurs.
4.2 Les moyennes latitudes : source de pre´dicti-
bilite´ de la variabilite´ intrasaisonnie`re du
SHL
La section 7.b de CRL10 apporte quelques pre´cisions sur l’origine et la dynamique
du train d’ondes extratropical observe´ durant les e´ve`nements HLE et HLW. Nous
apportons dans cette section quelques pre´cisions sur quelques-unes de ses proprie´te´s
(section 4.2.1), puis montrons qu’il existe un lien assez fort entre la variabilite´
intrasaisonnie`re du SHL et les re´gimes de temps de l’Atlantique Nord et de l’Europe
(section 4.2.2). Enfin, un sce´nario simple de pre´vision est e´labore´, afin de quantifier
la pre´dictibilite´ du mode intrasaisonnier du SHL (section 4.2.3).
4.2.1 Quelques propriétés du train d’onde associé à la variabilité intra-
saisonnière du SHL
Comme mentionne´ dans CRL10, un certain nombre d’e´tudes ont montre´ l’existence
d’une variabilite´ intrasaisonnie`re dans les moyennes latitudes, a` l’e´chelle de 10–30
jours, en particulier en hiver bore´al (e.g., Ghil et Mo, 1991 ; Blackmon et al.,
1984a, b). Cette variabilite´ prend la forme d’ondes avec des nombres d’onde de
l’ordre de 5 a` 7, pie´ge´es dans le JOST (Blackmon et al., 1984a, b ; Hsu et Lin, 1992 ;
Kiladis et Weickmann, 1992). En utilisant des analyses de type ray-path, il a e´te´
montre´ que ces perturbations intrasaisonnie`res e´taient des ondes de Rossby quasi-
stationnaires, pie´ge´es dans le guide d’onde forme´ par les jets d’ouest de l’he´misphe`re
nord, pendant l’hiver bore´al (Hoskins et Ambrizzi, 1993 ; Yang et Hoskins, 1996 ;
Terao, 1998) et pendant l’hiver austral (Ambrizzi et al., 1995).
Dans un cadre barotrope, la relation de dispersion des ondes de Rossby plane´-
taires de la forme exp[i(kx + ly− ωt)] dans un flux d’ouest U s’e´crit (Hoskins et
Ambrizzi, 1993) :
ω = Uk− β?k
K2
ou`
β? = β− ∂
2U
∂y2
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est le gradient me´ridien du tourbillon absolu, et K = (k2 + l2)1/2 le nombre d’onde
total. Les ondes de Rossby stationnaires dont la pulsation ω est nulle, ainsi que la














La vitesse de groupe cg de ces ondes s’e´crit :
cg = 2U cos αKˆ (4.1)
ou` Kˆ est le vecteur unitaire pointant vers l’est et orthogonal aux thalwegs de
l’onde, et α l’angle que fait ce vecteur avec l’est. En particulier, les ondes de Rossby
stationnaires se propageant zonalement le font a` deux fois la vitesse du vent zonal
moyen.
Hoskins et Ambrizzi (1993) montrent alors que le parame`tre Ks peut eˆtre utilise´
pour de´terminer la trajectoire des ondes de Rossby stationnaires : les trajectoires
tendent a` eˆtre re´fracte´es vers les latitudes de plus grand Ks, et les re´gions de
maximum local de Ks a` agir comme des guides d’ondes.
La figure 4.18.c montre la valeur climatologique du parame`tre Ks, indiquant que
les jets polaire et subtropical de l’e´te´ bore´al (Fig. 4.18.a) peuvent eˆtre effectivement
conside´re´s comme des guides d’ondes pour les ondes de Rossby stationnaires, et,
par extension, quasi-stationnaires, en accord avec l’e´tude d’Ambrizzi et al. (1995).
Ces guides peuvent supporter des ondes dont le nombre d’onde est de l’ordre de 5
a` 7, avec une coupure notable du guide entre la sortie du jet polaire et l’entre´e du
JOST. La figure 4.18.b montre, par ailleurs, que la variabilite´ intrasaisonnie`re des
moyennes latitudes, vue comme la variance du vent me´ridien a` 200 hPa, filtre´ dans
la bande 10–60 jours, tend a` se localiser dans ces re´gions ou` le Ks est maximum (Fig.
4.18.c), le long du jet polaire et jusqu’a` sa sortie au-dessus des ıˆles Britanniques.
Terao (1998, 1999) montre qu’une partie de cette variabilite´ a effectivement la
structure d’ondes de Rossby quasi-stationnaires, avec des pics de variance a` 30, 45
et 14 jours.
Comme note´ dans CRL10, les trains d’ondes de´tecte´s pendant les e´ve`nements
HLE et HLW ont une structure proche des ondes de Rossby quasi-stationnaires
(Fig 4.19). Les zones d’anomalies de vent me´ridien maximales se propagent tre`s
lentement. Leur vitesse de phase est de l’ordre de 3 m s−1, tandis que leur vitesse
de groupe atteint 40–50 m s−1. Cette valeur est cohe´rente avec la formule 4.1 pour
un vent moyen U =20–25 m s−1. Le nombre d’onde de la perturbation peut eˆtre
e´value´ a` 6–7 (50–60◦ de longitude).
Enfin, la figure 4.20 illustre, pour les e´ve`nements HLE, la propagation de l’onde
le long des re´gions de Ks ≥ 5–6, qui e´voluent tout au long du composite. Ces
re´sultats justifient donc que les ondes intrasaisonnie`res extratropicales de´tecte´es
au cours des e´ve`nements HLE et HLW sont, en fait, des ondes de Rossby quasi-
stationnaires, guide´es le long des jets polaire et subtropical. Comme l’indiquait
e´galement la figure 4.19, cette onde continue assez loin vers l’est, le long du JOST,
jusqu’a` pre`s de 90◦E (Fig. 4.19.a), sugge´rant une possible interaction entre cette
onde et la mousson asiatique, comme mentionne´ dans Ding et Wang (2007).
Comme discute´e dans la section 7.b de CRL10, l’origine de ce type de variabilite´
extratropicale fait encore de´bat. Un certain nombre d’e´tudes sugge`rent qu’elles se-
raient la trace de modes normaux lie´s a` l’anisotropie des jets (Simmons et al., 1983),
















































































Figure 4.18 – a) Climatologie du vent zonal (en couleur, m s−1) et du vent horizontal
(en vecteur, en m s−1) a` 200 hPa, pour la saison JJAS, calcule´e sur la pe´riode 1979–2007
(re´analyse NCEP2). b) Variance du vent me´ridien a` 200 hPa (en m2 s−2), filtre´ dans la
bande 10-60 jours a` l’aide d’un filtre digital (section 2.2.3.1). Les contours noirs indiquent
les valeurs 15 et 20 m s−1 du vent zonal a` 200 hPa. La boˆıte en trait fin indique le domaine
utilise´ en section 4.2.3. c) Nombre d’onde quasi-stationnaire a` 200 hPa, calcule´ a` partir de
la climatologie du vent zonal de a). Les zones grise´es indiquent une valeur avec une partie
imaginaire non nulle. Les contours noirs indiquent les valeurs 15 et 20 m s−1 du vent zonal
a` 200 hPa.































































Figure 4.19 – a) Composite des anomalies du vent me´ridien a` 200 hPa, moyenne´ entre
40◦N et 60◦N, pour les e´ve`nements HLE. Les anomalies sont calcule´es par rapport a` la
variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Les droites en trait noir
e´pais indiquent respectivement les vitesses de propagation 3, 30, 40 et 50 m s−1. b) Idem
a), mais pour les e´ve`nements HLW.
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d’autres montrent que ce type d’e´chelles intrasaisonnie`res, stables, ne peuvent eˆtre
se´lectionne´es par des perturbations ale´atoires de l’atmosphe`re (Borges et Sardesh-
mukh, 1995 ; Newman et al., 1997). Ce serait alors le forc¸age qui serait a` l’origine de
la se´lection de ces modes de variabilite´. Ce forc¸age pourrait, bien suˆr, eˆtre relie´ a` la
convection tropicale (Jin et Hoskins, 1995 ; Fukutomi et Yasunari, 2002), mais aussi
a` l’orographie (et pourquoi pas aux Rocheuses ?). Le composite du vent me´ridien a`
200 hPa (Fig. 4.19), mais aussi ceux du ge´opotentiel et de la fonction de courant a`
200 hPa (non montre´s), ne permettent pas de remonter a` l’origine du train d’onde
au-dela` de la longitude 120◦O5. Par ailleurs, dans la quinzaine de jours pre´ce´dents
les e´ve`nements HLE et HLW, aucun signal convectif significatif n’est observe´ en
amont du train d’ondes, notamment sur l’Asie et le Pacifique (non montre´), ce qui
sugge´rerait que les ondes de Rossby associe´es au mode intrasaisonnier du SHL ne
sont pas lie´es a` un forc¸age convectif tropical, en tout cas ge´ographiquement stable.
Des e´tudes plus approfondies sur l’origine de ce type d’oscillations intrasaison-
nie`res de l’atmosphe`re extratropicale, notamment pendant l’e´te´ bore´al, sont donc
ne´cessaires afin d’en comprendre l’origine. A` cette fin, il pourrait eˆtre utile de
de´tecter de tels e´ve`nements intrasaisonniers graˆce a` un filtrage dans le domaine
fre´quence-nombre d’onde, comme Wheeler et Kiladis (1999) ont pu le faire pour la
convection et les ondes e´quatoriales sous les tropiques.
4.2.2 Lien avec les régimes de temps de l’Atlantique Nord et de l’Eu-
rope
La variabilite´ intrasaisonnie`re des moyennes latitudes est souvent envisage´e sous
l’angle de transitions entre quatre re´gimes de temps (Cassou et al., 2005). Ces re´-
gimes peuvent eˆtre conside´re´s comme des e´tats pre´fe´rentiels de la circulation atmo-
sphe´rique extratropicale, et ont la proprie´te´ d’eˆtre persistants, quasi-stationnaires
et re´currents (Michelangeli et al., 1995). Les quatre re´gimes sont repre´sente´s sur la
figure 4.21, en termes de ge´opotentiel a` 500 hPa : il s’agit des re´gimes de blocage
(Blocking), Atlantic Low, NAO-6 et Atlantic Ridge.
Le composite du ge´opotentiel a` 500 hPa (non montre´, mais tre`s similaire a`
celui a` 200 hPa – Fig. 7 de CRL10) pre´sente des structures tre`s comparables a`
deux de ces re´gimes de temps : l’Atlantic Low, et le re´gime quasi-oppose´, NAO-.
Nous e´valuons donc, dans cette section, dans quelle mesure le mode intrasaisonnier
du SHL peut eˆtre relie´ a` ces re´gimes de temps, ce qui donnerait une indication de
sa pre´dictibilite´.
Pour cela, C. Cassou nous a fourni les dates d’occurrences pendant les saisons
d’e´te´ JJAS 1958 a` 2007, de chacun des quatre re´gimes habituellement utilise´s (Fig.
4.21). Comme dans Cassou et al. (2005), ces re´gimes ont e´te´ calcule´s a` partir du
ge´opotentiel a` 500 hPa, et seules les se´quences durant plus de cinq jours ont e´te´
conserve´es7. Les re´gimes utilise´s ici englobent donc une notion de persistance. Bien
que la saison ait e´te´ e´tendue par rapport a` celle utilise´e sur la figure 4.21, les
re´gimes ont des structures quasi identiques. Leur fre´quence d’occurrence moyenne
5un le´ger signal est discernable jusqu’a` la ligne de changement de date, a` t0-10 (Fig. 4.19), mais
il n’est pas significatif (non montre´).
6North Atlantic Oscillation (Hurrell et al., 2003).
7Quelques tests de sensibilite´ a` cette contrainte de dure´e (pas de contrainte et dure´e de plus
de trois jours) ont e´te´ re´alise´s. Nos re´sultats s’y sont re´ve´le´s peu sensibles.
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Figure 4.21 – Re´gimes de temps calcule´s sur un domaine comprenant l’Atlantique Nord
et l’Europe, sur les e´te´s JJA de 1950 a` 2003, avec le ge´opotentiel a` 500 hPa de la re´analyse
NCEP1. Afin d’e´liminer certains e´pisodes transitoires et ambigus, seuls les se´quences durant
5 jours ou plus ont e´te´ conserve´es dans chacun des re´gimes. En conse´quence, la somme des
fre´quences d’occurrences des quatre re´gimes n’est pas e´gale a` 100%, mais seulement a` 70%
environ. Chacun des re´gimes est repre´sente´ ici comme le composite du ge´opotentiel a` 500
hPa (en m). a) Re´gime de blocage (Blocking), b) Re´gime Atlantic Low. c) Re´gime NAO-.
d) Atlantic Ridge. D’apre`s Cassou et al. (2005).
sur la pe´riode 1958–2007 du meˆme ordre, sauf pour les re´gimes NAO- (∼12%) et
Atlantic Ridge (∼14%), pour lesquels elles sont un peu plus faibles.
Les e´ve`nements HLE ont une tre`s faible probabilite´ d’occurrence a` la suite
d’un re´gime Atlantic Low (Courbe noire de la figure 4.22.a). Moins de 3% des e´ve`-
nements HLE ont eu lieu le lendemain d’une journe´e classe´e dans ce re´gime. Au
contraire, la fre´quence d’occurrence de ces e´ve`nements est accrue les jours suivant
un re´gime NAO- ou blocking : environ 25% des e´ve`nements HLE ont lieu 3 jours
apre`s une occurrence du re´gime NAO- et 27% 4 a` 6 jours apre`s celle du re´gime de
blocage. En revanche, ils semblent relativement neutres au re´gime Atlantic Ridge
dans les jours pre´ce´dents, mais sont assez souvent suivis par ce re´gime : ∼25% des
e´ve`nements HLE sont suivis 4 jours apre`s par l’occurrence de ce re´gime, la fre´-
quence d’occurrence moyenne du re´gime Atlantic Ridge doublant presque, passant
de 13.3% a` 24–25%. Finalement, on observe donc tre`s peu d’e´ve`nements HLE a` la
suite d’une occurrence du re´gime Atlantic Low. Ils sont cependant favorise´s a` la
suite de l’occurrence des re´gimes NAO- et Blocking. Ils sont assez souvent suivis
du re´gime Atlantic Ridge, si bien que les e´ve`nements HLE pourraient mettre en
jeu, dans ce cas, des transitions NAO- → Atlantic Ridge ou Blocking → Atlantic
Ridge.
Les relations entre re´gimes et e´ve`nements HLW semblent moins nettes (Fig.
4.22.b). Comme la transition HLE → HLW en 6–8 jours est tre`s probable (section
4.1.3.4), on retrouve une re´partition des re´gimes similaires au t0 des e´ve`nements
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Figure 4.22 – a) Composites, de t0-15 a` t0+15, des anomalies de fre´quence d’occurrence
(en %) de chacun des re´gimes de temps (Fig. 4.21) sur les e´ve`nements HLE (t0). Pour
chaque re´gime, les anomalies de fre´quence d’occurrence ont e´te´ calcule´es par rapport a`
sa fre´quence d’occurrence moyenne sur les saisons JJAS de 1979 a` 2007. Ces fre´quences
moyennes sont indique´es entre parenthe`ses pour chaque re´gime. Les cercles indiquent les
anomalies significativement diffe´rentes de ze´ro au niveau 95%. Le test de significativite´ a e´te´
re´alise´ a` l’aide de tirages ale´atoires (section 2.2.5.4). b) Idem a), mais pour les e´ve`nements
HLW.
HLE pour le t0-7 des e´ve`nements HLW. Il apparaˆıt, ne´anmoins, que les e´ve`nements
HLW sont pre´fe´rentiellement pre´ce´de´s de 1 a` 3 jours par l’occurrence du re´gime
Atlantic Low : la fre´quence d’occurrence moyenne de ce re´gime est augmente´e
d’environ 10% juste avant un e´ve`nement HLW, indiquant qu’environ 27–28% de
ces e´ve`nements sont pre´ce´de´s de l’occurrence du re´gime Atlantic Low (une relation
ale´atoire ne donnerait que 17.6%). On note e´galement que peu d’e´ve`nements HLW
correspondent a` la structure du re´gime Atlantic Ridge, moins de 5.5% d’entre eux.
En revanche, aucune relation entre e´ve`nements HLW et les deux autres re´gimes
ne semble e´merger de cette analyse. Les e´ve`nements HLW sont donc favorise´s par
l’occurrence du re´gime Atlantic Low, et de´favorise´s par celle du re´gime Atlantic
Ridge.
Cette analyse composite (pre´liminaire) entre les re´gimes de temps sur l’Atlan-
tique Nord et l’Europe et le mode intrasaisonnier du SHL met donc en e´vidence des
relations fortes et significatives, notamment dans le sens chronologique re´gime →
HLW/HLE. Ce type d’enchaˆınement laisse sous-entendre un impact potentiel de
ces re´gimes de temps sur la dynamique et la variabilite´ de la de´pression thermique
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saharienne. Pour aller un peu plus loin, il serait ne´cessaire d’e´tudier la bijectivite´
des relations mentionne´es ci-dessus, pour tenter de re´pondre a` des questions du
type : quelle est la proportion des se´quences Atlantic Low qui sont effectivement
suivies par un e´ve`nement HLW ?, quelle est la proportion des se´quences NAO- qui
sont suivies d’un e´ve`nement HLE ?... Par ailleurs, les figures 4.22.a et b sugge`rent
que les e´ve`nements HLE/HLW, et donc l’onde de Rossby quasi-stationnaire asso-
cie´e, sont aussi relie´s aux transitions entre re´gimes. La proprie´te´ de stationnarite´
des re´gimes deviendrait un peu limitative, et une approche plus dynamique de la
variabilite´ intrasaisonnie`re des moyennes latitudes en e´te´ devrait alors eˆtre envisa-
ge´e.
A` la vue de la relation entre le mode intrasaisonnier du SHL et de la convection
sur le Sahel (figure 11.a de CRL10), et des re´sultats du chapitre 5, les relations
de´crites dans cette section peuvent laisser espe´rer une source de pre´dictibilite´ des
e´chelles intrasaisonnie`res de l’Afrique de l’Ouest.
4.2.3 Prévisibilité du mode principal de variabilité intrasaisonnière de
la dépression thermique
CRL10 ont montre´ que le mode intrasaisonnier du SHL e´tait probablement pilote´
par les moyennes latitudes. De meˆme, la section pre´ce´dente a souligne´ une relation
forte entre ce mode et les re´gimes de temps sur l’Atlantique Nord et l’Europe. On
peut alors se demander dans quelle mesure ces relations peuvent eˆtre une source
de pre´dictibilite´ de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique sa-
harienne. C’est ce que nous e´valuons dans cette section, a` l’aide d’un sce´nario de
pre´vision tre`s simple.
Pour cela, nous avons de´fini un indice indML, caracte´risant la circulation des
moyennes latitudes, et qui sera alors conside´re´ comme pre´dicteur. Le pre´dictant est,
ici, l’indice indSHL du mode intrasaisonnier du SHL. E´tant donne´ les modifications
importantes de la circulation a` 200 hPa (figure 9 de CRL10), et notamment de la
localisation de la sortie du jet polaire, de l’entre´e du JOST, et de l’incurvation vers
le sud du vent, nous avons choisi de de´finir l’indice indML comme la moyenne du
vent me´ridien de la re´analyse NCEP2 sur le domaine 35◦N–55◦N, 30◦O–10◦O (Fig.
4.18.b), filtre´e dans la bande 10–90 jours a` l’aide d’un filtre de Lanczos (section
2.2.3.1), afin d’e´liminer la variabilite´ synoptique et saisonnie`re du vent. L’indice
indML est, par ailleurs, suppose´ normalise´ par son e´cart-type. Deux jours avant
un e´ve`nement HLW, l’indice indML est positif, le vent dans le domaine pointe
vers le nord, et le jet polaire s’incurve vers le sud plus a` l’est, environ entre 0◦E
et 20◦E (figure 9.a de CRL10). Cette configuration du jet polaire force alors une
ventilation du SHL plus intense sur la Libye et l’E´gypte, et re´duit au contraire celle
sur le Maroc. En revanche, deux jours avant un e´ve`nement HLE, l’indice indML est
ne´gatif et le jet polaire s’incurve vers le sud entre 20◦O et 10◦O (figure 9.b de
CRL10), induisant un renforcement de la ventilation du SHL sur le Maroc.
L’indice indML est un relativement bon pre´dicteur de l’indice indSHL du SHL. Il
est corre´le´ a` environ 0.6 lorsqu’il le pre´ce`de de 2 jours (non montre´). Il existe e´ga-
lement une relation assez forte entre les e´ve`nements HLE/HLW et les e´ve`nements
que l’on pourrait de´finir graˆce a` l’indice indML (non montre´).
On peut alors e´valuer de manie`re un peu plus quantitative la pre´visibilite´
des e´ve`nements HLE/HLW graˆce au sce´nario de pre´vision suivant. On conside`re
d’abord le premier jour ou` l’indice indML de´passe le seuil 1.0 (un e´cart-type). Pour
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Table 4.5 – Performance du sce´nario simple de pre´vision des e´ve`nements HLW a` partir
de l’indice indML, pour diffe´rents choix de seuil utilise´ (0.5 a` 2.0). Un e´ve`nement HLW
ayant lieu 1 a` 7 jours apre`s la date de pre´vision (l’indice indML de´passe le seuil) est
conside´re´ comme une pre´vision re´ussie (hit). Un e´ve`nement HLW qui n’a pas e´te´ pre´vu est
un e´ve`nement rate´ (miss). Un e´ve`nement HLW qui a e´te´ pre´vu mais qui n’a pas eu lieu
est une fausse alarme (false alarm). Voir dans le texte pour la de´finition des trois scores
de pre´vision indique´s. La seconde partie de la table indique le nombre d’e´ve`nements HLW
qui ont lieu 1 a` 7 jours apre`s que l’indice indML passe sous un seuil ne´gatif (-0.5 a` -2.0).
False Hit False alarm Threat E´che´ance de
Seuil Hit Miss
alarm rate ratio score pre´vision moyenne
0.5 76 32 85 70% 53% 39% 4-5 jours
1.0 60 48 43 56% 42% 40% 4-5 jours
1.5 33 75 19 31% 37% 26% 3-4 jours





Table 4.6 – Idem Table 4.5, mais pour la pre´vision des e´ve`nements HLE.
False Hit False alarm Threat E´che´ance de
Seuil Hit Miss
alarm rate ratio score pre´vision moyenne
-0.5 66 40 97 62% 60% 33% 4-5 jours
-1.0 54 52 57 51% 51% 33% 4-5 jours
-1.5 36 70 27 34% 43% 27% 3-4 jours
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les saisons JJAS de 1979 a` 2007, on de´nombre 103 occasions qui satisfont ce crite`re,
sans qu’elles soient trop proches des bords de la saison. On e´value alors le nombre
d’e´ve`nements HLW qui se de´veloppent entre 1 et 7 jours apre`s cet instant. Parmi les
103 occasions de de´part, on en compte 60, avec une e´che´ance de pre´vision moyenne
de 4–5 jours (Table 4.5). Pour ce sce´nario de pre´vision, on peut quantifier ses forces
et ses faiblesses graˆce aux diffe´rents scores suivants, reporte´s dans la table 4.5 :
• la probabilite´ de de´tection (POD8), ou le hit rate, qui est le rapport entre le
nombre H (Hit) de bonnes pre´visions et le nombre total H + M d’e´ve`nements




• le taux de fausses alarmes, ou le False Alarm Ratio (FAR), qui est le rapport
entre le nombre F (False alarm) de pre´visions rate´es et le nombre total H + F




• le threat score, ou critical success index (CSI), qui, par rapport au POD,
prend, en plus, en compte le nombre d’e´ve`nements pre´vus mais non observe´s :
CSI =
H
H + M + F
• La litte´rature indique un certain nombre d’autres scores, qui, pour la plupart,
prennent en compte le nombre de pre´visions de non-e´ve`nement qui ont e´te´
ave´re´es. Ce nombre ne nous a pas paru simple a` de´finir pour ce sce´nario
simple de pre´vision, et c’est pour cette raison que nous ne mentionnerons que
les trois scores pre´ce´dents.
Le hit rate est d’environ 56%, ce qui est relativement e´leve´, mais le taux de
fausses alarmes est lui aussi important (42%). On peut cependant noter que la plus
grande partie de ces fausses alarmes correspondent, en fait, a` un indice indSHL en
moyenne ne´gatif sur la feneˆtre de pre´vision, mais pas suffisamment ne´gatif pour
atteindre le seuil associe´ a` un e´ve`nement HLW (non montre´).
Le meˆme sce´nario de pre´vision peut eˆtre applique´ aux e´ve`nements HLE (Table
4.6). Il donne des re´sultats tre`s similaires.
La sensibilite´ au seuil applique´ a` l’indice indML, choisi pour effectuer la pre´vi-
sion, a e´te´ e´value´e (Tables 4.5 et 4.6). Une diminution du seuil accroˆıt le hit rate,
aux de´pens, toutefois, du taux de fausses alarmes. A` l’oppose´, une augmentation du
seuil diminue le nombre de fausses alarmes, mais diminue e´galement le hit rate et le
threat score. Le choix du seuil reposerait alors sur un choix e´conomique, de´pendant
du couˆt d’un e´ve`nement rate´ par la pre´vision et de celui d’une fausse alarme.
On notera aussi qu’un indice indML tre`s ne´gatif a tre`s peu de probabilite´ de
donner lieu a` un e´ve`nement HLW dans les 1 a` 7 jours qui suivent (deuxie`me partie
de la table 4.5), tandis qu’un indice indML tre`s positif est tre`s rarement suivi par
un e´ve`nement HLE (deuxie`me partie de la table 4.6).
8Probability Of Detection.
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En conclusion, et bien que le sce´nario de pre´vision propose´ soit tre`s simple et
base´ sur un seul facteur, on peut en de´duire que les e´ve`nements HLE et HLW ont
une relativement bonne pre´visibilite´, de l’ordre de 4 a` 5 jours. Par ailleurs, le succe`s
de ce sce´nario renforce l’ide´e selon laquelle l’origine de la variabilite´ intrasaisonnie`re
du heat low est pilote´e par celle des moyennes latitudes. L’e´tape suivante, qui sera
aborde´e dans le chapitre suivant, serait alors d’e´valuer la pre´visibilite´ des wet et
dry spells de la MAO a` partir de diffe´rents indices, et notamment l’indice indSHL
caracte´risant le mode intrasaisonnier du SHL.
4.3 Physique du mode intrasaisonnier du heat
low
Cette section a pour objectif de documenter, un peu plus en de´tail que dans l’ar-
ticle CRL10, les diffe´rents me´canismes a` l’origine des anomalies de tempe´rature
et d’humidite´ observe´es pendant les diffe´rentes phases du mode intrasaisonnier du
SHL (comme celles de la figure 10 de CRL10). En particulier, nous quantifions,
ici, les contributions des diffe´rents termes des bilans de tempe´rature et d’humidite´
(advections et diabatisme – section 2.1.2.4), au-dessus de la Me´diterrane´e et de
l’Afrique du Nord. La relation avec la convection sur le Sahel sera examine´e dans
le chapitre 5, sous l’e´clairage des re´sultats de l’article Roehrig, Chauvin, et Lafore
(2010).
4.3.1 Méditerranée Est
4.3.1.1 E´volution et structure globale
CRL10 ont montre´ que le mode intrasaisonnier du SHL e´tait associe´ a` des modifi-
cations profondes de l’atmosphe`re, notamment au-dessus de la Me´diterrane´e Est.
Nous nous focalisons sur le point de coordonne´es 35◦N–20◦E, situe´ a` peu pre`s au
milieu de la Me´diterrane´e Est, afin de comprendre un peu plus les origines des
anomalies de tempe´rature et d’humidite´ dans cette re´gion. Le point 35◦N–20◦E est
repre´sentatif de cette re´gion, et les re´sultats qui suivent sont peu sensibles au point
choisi, du moment qu’il reste au-dessus de la mer.
La figure 4.23 montre l’e´volution du profil vertical des diffe´rentes variables at-
mosphe´riques au-dessus du point 35◦N–20◦E, au cours des e´ve`nements HLW. La
structure des composites pour les e´ve`nements HLE est tre`s syme´trique. On observe
que :
• une anomalie froide de tempe´rature potentielle s’e´tablit de t0-3 a` t0+5 sur
toute la profondeur de la colonne atmosphe´rique, avec un maximum d’environ
-3.0 K a` 850 hPa (Fig. 4.23.a). On trouve e´galement un maximum secondaire
vers 400–300 hPa, d’environ -1.0 K. Ces anomalies froides sont pre´ce´de´es
et suivies par des anomalies chaudes significatives, d’amplitude un peu plus
faible. Notons que la structure verticale a` t0 est tout a` fait cohe´rente avec la
diffe´rence entre les composites des e´ve´nements HLW et des e´ve`nements HLE
de la figure 10.a de CRL10.
• l’e´volution de la structure du champ d’humidite´ spe´cifique est relativement
complexe (Fig. 4.23.c). Pendant les e´ve`nements HLW, on note, en altitude,
vers 600–700 hPa, l’alternance d’anomalies humides et se`ches, maximales a`
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Figure 4.23 – a) Composites des anomalies de tempe´rature potentielle (en K) au point
35◦N–20◦E, pour les e´ve`nements HLW, en fonction du de´calage temporel en abscisse, et
du niveau de pression, en hPa, en ordonne´e. Le contour indique les anomalies significatives
a` 95%. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et
interannuelle – section 2.2.3.2). b) Composites des anomalies de vent zonal (en contour, en
m s−1) au point 35◦N–20◦E, pour les e´ve`nements HLW, en fonction du de´calage temporel
en abscisse, et du niveau de pression en hPa en ordonne´e. En couleur, nous avons repre´sente´
le champ composite reconstruit du vent zonal, i.e. la somme du composite des anomalies
de vent zonal et de sa climatologie (section 2.2.5.3). Seules les anomalies significatives a`
95% ont e´te´ reporte´es en contour. Les anomalies ont e´galement e´te´ calcule´es par rapport
a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). c) Idem a), mais pour
l’humidite´ spe´cifique (en g kg−1). d) Idem b), mais pour le vent me´ridien (en m s−1). e)
Idem b), mais pour l’humidite´ relative (en %). f) Idem b), mais pour la vitesse verticale
en coordonne´es pression ω (en mPa s−1).
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t0-6 (0.5 g kg−1), et minimales a` t0+1 (-0.6 g kg−1). En basses couches,
des anomalies d’humidite´ (positives vers t0-5, ne´gatives a` partir de t0-2) se
forment pre`s de la surface, dans une couche relativement fine, situe´e en des-
sous de 9259 hPa. Ces anomalies gagnent ensuite, progressivement, les couches
supe´rieures en environ 4 jours, jusqu’a` pre`s de 800 hPa.
• la combinaison des anomalies de tempe´rature et d’humidite´ spe´cifique se tra-
duit en anomalie d’humidite´ relative (Fig. 4.23.e). A` t0, en altitude, entre 700
et 400 hPa, l’atmosphe`re devient plus se`che de 6% (dans une re´gion ou` l’on
avoisine en climatologie 20%), et ce, bien que la tempe´rature diminue. C’est
l’asse`chement en humidite´ absolue qui conduit a` l’anomalie ne´gative en humi-
dite´ relative, l’anomalie froide de tempe´rature ne faisant que re´duire son effet.
En dessous, on observe une anomalie positive d’humidite´ relative, maximale
vers 925 hPa (environ 12%, dans une re´gion en moyenne a` 40–50%). Cette
anomalie positive trouve, a` la fois, son origine dans le refroidissement de ces
couches, entre t0-3 et t0+5, et leur humidification, de t0-5 a` t0+2. Le niveau
et l’instant du maximum sont alors un compromis entre ceux du maximum
de l’anomalie froide de tempe´rature et de l’anomalie positive de l’humidite´
spe´cifique. On note, par ailleurs, que la couche se`che en absolu, qui se forme
a` partir de t0-2 pre`s de la surface, annule la contribution de l’anomalie froide
en termes d’humidite´ relative.
• la colonne de droite de la figure 4.23 de´crit les anomalies de circulation as-
socie´es aux e´ve`nements HLW. De t0-5 a` t0, le vent zonal (d’ouest) s’acce´le`re
sur toute l’e´paisseur de la troposphe`re. Le vent me´ridien (de nord) s’affai-
blit dans les jours pre´ce´dant le maximum d’intensite´ des e´ve`nements HLW,
avec une quadrature entre les basses couches entre la surface et 800 hPa, et
les niveaux supe´rieurs. L’anomalie est maximale vers t0-2 au-dessus de 800
hPa, et correspond a` un affaiblissement du vent de nord jusqu’a` 400 hPa, et
a` une acce´le´ration du vent de sud au-dessus. Au contraire, l’anomalie e´tait
maximale dans les couches infe´rieures vers t0-6. A` t0, le vent de nord est ren-
force´. Enfin, le jour t0 correspond a` une forte intensification de la subsidence,
de plus de 35 mPa s−1 par rapport a` t0-5, ou` elle e´tait, au contraire, bien
affaiblie.
4.3.1.2 Bilan d’e´nergie et d’humidite´
L’e´tude des bilans de tempe´rature et d’humidite´ spe´cifique (section 2.1.2.4) vont
nous permettre de mieux comprendre l’origine des anomalies observe´es sur les fi-
gures 4.23.a et c. Les bilans comprennent, outre la tendance, des termes d’advection
et un terme re´siduel. Ce dernier donne une indication sur l’importance des processus
diabatiques en jeu, mais peut eˆtre tre`s influence´ par le processus d’assimilation de
la re´analyse (i.e. la fermeture – voir la discussion dans la section 2.1.2.4). On notera
que cette analyse en bilan ne permet pas de distinguer les processus diabatiques
en jeu, ni la part de la fermeture. Il faudra donc rester prudent sur son interpre´ta-
tion. L’utilisation d’une autre re´analyse, ou celle d’un mode`le de climat ou` il n’y
a pas de proble`me de fermeture, et ou` on pourrait diagnostiquer les contributions
des diffe´rents processus, pourraient permettre de confirmer ou infirmer l’analyse
9La re´solution verticale des donne´es de la re´analyse NCEP2 ne permet malheureusement pas
de suivre pre´cise´ment les caracte´ristiques de cette couche tre`s fine, ou` interviennent des processus
de couche limite.
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Figure 4.24 – Profils verticaux climatologiques des diffe´rents termes du bilan a) de tempe´-
rature potentielle (en K jour−1) et b) de l’humidite´ spe´cifique (en g kg−1 jour−1) au point
35◦N–20◦E (voir section 2.1.2.4). L’axe vertical est en coordonne´es pression (en hPa). L’ad-
vection horizontale totale est en rouge, et se de´compose en advection zonale (en vert) et
me´ridienne (en bleu). L’advection verticale est en mauve, et le terme re´siduel (diabatisme
et incre´ment d’analyse) en bleu clair. Les diffe´rents termes des deux bilans ont e´te´ calcule´s
a` partir de la re´analyse NCEP2 (1979–2007).
qui suit. On notera cependant que nous n’avons analyse´ que la partie significative
du signal, et que le sce´nario obtenu pre´sente une cohe´rence physique tout a` fait
raisonnable.
Par ailleurs, les me´canismes a` l’origine des anomalies dynamiques et de leur
propagation ne seront pas aborde´s dans ce manuscrit. Au regard des re´sultats de la
section pre´ce´dente (4.2), ils rele`vent vraisemblablement de la dynamique des ondes
de Rossby barotropes. Il serait toutefois inte´ressant d’effectuer une analyse des
composantes ge´ostrophiques et age´ostrophiques de la circulation, et de leurs inter-
actions, afin de mieux comprendre la dynamique de la variabilite´ intrasaisonnie`re
des moyennes latitudes.
Bilans moyens
La figure 4.24 montre le profil vertical moyen des diffe´rents termes des bilans de
tempe´rature et d’humidite´ au point de coordonne´es 35◦N–20◦E. En moyenne clima-
tologique, et au dessus de 900 hPa environ, la tempe´rature re´sulte d’un e´quilibre
entre les refroidissements par advection horizontale et diabatisme/fermeture, et
le re´chauffement par advection verticale, i.e. subsidence (Fig. 4.24.a). Le refroi-
dissement par diabatisme/fermeture reste relativement constant sur toute cette
e´paisseur (entre -2 et -1.5 K jour−1), alors que les termes d’advections augmentent
fortement avec l’altitude, jusqu’a` plus de +5 K jour−1 pour l’advection verticale.
Le processus diabatique majeur, en jeu ici, est probablement le refroidissement ra-
diatif, e´tant donne´ que la couche limite est confine´e pre`s de la surface par la forte
subsidence (Fig. 4.23.f). E´tant donne´ que le terme diabatique/de fermeture du bi-
lan d’humidite´ est positif et relativement important entre 900 et 500 hPa (Fig.
4.24.b), le refroidissement diabatique pourrait e´galement avoir une contribution
de l’e´vaporation, dans la subsidence. Cette e´vaporation pourrait eˆtre la trace de
masses nuageuses advecte´es dans la re´gion et prises dans la subsidence et l’air tre`s
sec.
Pre`s de la surface, les trois termes du bilan de tempe´rature deviennent faibles.
L’advection verticale de tempe´rature reste positive (comme la vitesse verticale
reste ne´gative – Fig. 4.23.f), l’advection horizontale continue a` refroidir, malgre´
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une advection me´ridienne qui re´chauffe. Enfin, la contribution des processus dia-
batiques/de la fermeture pre´sente un fort gradient vertical, et devient le´ge`rement
positive pre`s de la surface (a` 1000 hPa). Ce gradient vertical est probablement
le signe d’une couche limite relativement peu e´paisse qui re´chauffe tre`s pre`s de
la surface de la mer, et au contraire refroidit au niveau de sa limite supe´rieure.
Le sommet de la couche limite est sans doute infe´rieur a` 925 hPa, la re´solution
verticale de la re´analyse ne permettant pas de l’e´valuer plus pre´cise´ment.
Le bilan d’humidite´ pre´sente e´galement deux couches (Fig. 4.24.b). L’une, se
situant au-dessus de 850 hPa, est une balance entre asse`chement par la subsi-
dence, et humidification par advection horizontale (me´ridienne surtout) et diaba-
tisme/fermeture. Comme sugge´re´ plus haut, l’humidification diabatique est proba-
blement lie´e a` l’e´vaporation de masses nuageuses prises dans la subsidence, mais
aussi a` l’injection d’humidite´ par turbulence au sommet de la couche limite. La
seconde couche, en dessous de 850 hPa, pre´sente de forts gradients verticaux d’hu-
midification par diabatisme/fermeture, et d’asse`chement par advection me´ridienne
(en dessous de 900 hPa). A` 1000 hPa, l’humidite´ atteint alors un e´quilibre entre
l’asse`chement par advection me´ridienne (-2.6 g kg−1 jour−1) et l’humidification
par diabatisme/fermeture (+3.4 g kg−1 jour−1). C’est un peu comme si la couche
limite « pompait » de l’eau a` la mer, qui e´tait tout de suite « exporte´e » vers le
sud. Le terme diabatique/de fermeture traduit vraisemblablement l’humidification
de la couche limite, tre`s forte pre`s de la surface, avec un flux latent moyen de 95 W
m−2 (Fig. 4.30), mais aussi des niveaux juste au-dessus de la couche limite (entre
850 et 900 hPa).
Nous venons de donner quelques indications sur les bilans moyens de tempe´ra-
ture et d’humidite´ au-dessus d’un point caracte´ristique de l’est de la Me´diterrane´e.
Nous abordons maintenant les fluctuations autour de cette moyenne pendant les
e´ve`nements HLW et HLE, afin de comprendre l’origine des anomalies de´crites en
section 4.3.1.1. Nous pre´sentons quelques niveaux particuliers, qui correspondent
aux altitudes ou` les anomalies de tempe´rature et d’humidite´ sont les plus impor-
tantes (Figs. 4.23.a et c).
La tempe´rature au niveau 850 hPa
La figure 4.25.a montre les diffe´rents termes du bilan de la tempe´rature poten-
tielle a` 850 hPa, au point de coordonne´es 35◦N–20◦E, au cours des e´ve`nements
HLW. Comme de´crit dans le paragraphe pre´ce´dent, la tempe´rature re´sulte, ici,
en moyenne climatologique, d’un e´quilibre entre les refroidissements par advection
horizontale (∼-1 K jour−1) et diabatisme/fermeture (-1.7 K jour−1), et le re´chauf-
fement par advection verticale, i.e. par subsidence (∼+2.7 K jour−1). Les processus
diabatiques majeurs, en jeu ici, sont probablement le rayonnement et l’e´vaporation
d’eau nuageuse, soit advecte´e puis prise dans la subsidence, soit injecte´e par la
couche limite (850 hPa est encore proche du sommet de la couche limite).
Pendant les e´ve`nements HLW, l’anomalie froide de tempe´rature a` 850 hPa est
maximale entre t0 et t0+1 (Fig. 4.23.a). Elle est pre´ce´de´e par une tendance ne´gative
(∼-1.4 K jour−1) entre t0-5 et t0, et suivie par une tendance positive (∼+1 K jour−1)
de t0+1 a` t0+7. Au premier ordre, l’anomalie de tempe´rature semble pilote´e, entre
t0-5 et t0, par les anomalies d’advection horizontale, avec une e´gale contribution de
la partie zonale et me´ridienne. C’est leur renforcement qui conduit a` la formation de
l’anomalie froide, et leur affaiblissement (annulation puis changement de signe) qui
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fait disparaˆıtre cette anomalie. Les anomalies d’advection peuvent se de´composer





























ou` indique la moyenne climatologique, et ? les anomalies par rapport a` cette
moyenne.
On peut alors montrer (non sche´matise´) que les anomalies d’advections zonale
et me´ridienne du composite sont essentiellement controˆle´es par le deuxie`me terme
du membre de droite de ces e´quations, c’est-a`-dire par l’advection des anomalies de
tempe´rature par le vent moyen (zonal ou me´ridien). Les autres ont une contribution
a` l’anomalie totale plus faible, notamment car les gradients sont, en moyenne,
faibles dans cette re´gion, et que le troisie`me terme du membre de droite est du
deuxie`me ordre par rapport aux deux autres.
Une faible modulation de ∼+0.7 K jour−1 de l’advection verticale entre t0 et
t0+2, contribue aussi a` la disparition de l’anomalie froide. Ce renforcement du
re´chauffement par subsidence est cohe´rent avec celui de la subsidence aux meˆmes
moments (Fig. 4.23.f). Par ailleurs le refroidissement diabatique/par fermeture s’in-
tensifie le´ge`rement, de ∼-0.4 K jour−1 entre t0+1 et t0+5, probablement en lien
avec l’asse`chement (en humidite´ relative notamment – Fig. 4.23.e) des couches si-
tue´es au-dessus. On notera que la disparition de l’anomalie froide a` partir de t0
correspond a` une modification importante de l’e´quilibre du bilan, ou` les advections
horizontales sont proches de ze´ro (∼+0.4 K jour−1 au total) : on observe alors une
balance entre re´chauffement par subsidence et refroidissement par rayonnement,
qui est d’habitude e´quilibre´e par les advections horizontales.
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Figure 4.25 – a) Bilan composite de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en K jour−1)
au point 35◦N–20◦E, pour les e´ve`nements HLW, en fonction du de´calage temporel, de
t0-10 a` t0+10. La tendance de la tempe´rature potentielle est indique´e en trait e´pais noir.
L’advection horizontale totale est en rouge, et se de´compose en advection zonale (en vert)
et me´ridienne (en bleu). L’advection verticale est en mauve, et la partie diabatique du bilan
en bleu clair. Les traits horizontaux correspondent a` la valeur climatologique du terme de
meˆme couleur dans le bilan. Les composites ont e´te´ calcule´s a` partir des anomalies par
rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2), et leur valeur
climatologique leur a e´te´ ajoute´e (champs composites reconstruits – section 2.2.5.3). Les
cercles indiquent les valeurs significativement diffe´rentes a` 95% de la climatologie. Ce bilan
a e´te´ re´alise´ a` partir de la re´analyse NCEP2. b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLE.
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Figure 4.26 – Idem Fig. 4.25, mais pour le bilan composite de l’humidite´ spe´cifique a` 700
hPa (en g kg−1 jour−1), pour les e´ve`nements a) HLW et b) HLE.
Les e´ve`nements HLE mettent en jeu des modifications similaires du bilan de
tempe´ratures (Fig. 4.25.b), a` la fois pour la phase de re´chauffement qui les pre´ce`de,
et pour celle de refroidissement, qui les suit.
Tempe´rature et humidite´ en moyenne troposphe`re (700 hPa)
Nous nous concentrons, dans ce paragraphe, sur l’origine des anomalies d’humidite´
spe´cifique observe´es en moyenne troposphe`re (Fig. 4.23.c), maximales vers 700
hPa, a` t0+1. Notons que le bilan de tempe´rature a` cette altitude est tre`s similaire
a` celui a` 850 hPa (Fig. 4.25), avec cependant un renforcement des fluctuations de
l’advection verticale, et une diminution de celle de l’advection zonale (le gradient
zonal de tempe´rature est plus faible qu’a` 850 hPa – non montre´).
Comme mentionne´ plus toˆt, le bilan d’humidite´ a` 700 hPa (Fig. 4.26.a) est
controˆle´, en moyenne, par l’e´quilibre entre l’asse`chement par advection verticale
(∼-1.4 g kg−1 jour−1) et les humidifications par advection horizontale (∼+0.75 g
kg−1 jour−1, essentiellement me´ridienne) et par diabatisme/fermeture (∼+0.65 g
kg−1 jour−1). Le processus diabatique en jeu est probablement lie´ a` l’e´vaporation
d’eau condense´e, prise dans la subsidence de grande e´chelle.
L’anomalie ne´gative d’humidite´ spe´cifique a` 700 hPa est pre´ce´de´e par un as-
se`chement de ∼-0.2 g kg−1 jour−1, quasiment constant de t0-5 a` t0 (Fig. 4.26.a).
Il est essentiellement lie´ a` l’annulation de l’humidification par advection horizon-
tale entre t0-5 et t0-3, bien qu’on observe un affaiblissement de l’asse`chement par la
subsidence a` ce meˆme moment (∼-0.4 g kg−1 jour−1), cohe´rent avec la de´croissance
de la subsidence a` t0-5 (Fig. 4.23). Au contraire, vers t0, les advections horizontales
retrouvent leur valeur climatologique, et l’asse`chement devient alors controˆle´ par
le renforcement de la subsidence. Le passage de l’anomalie ne´gative a` une ano-
malie positive d’humidite´ spe´cifique est pilote´e par le renforcement des advections
horizontales autour de t0+5.
Les e´ve`nements HLE (Fig. 4.26.b) pre´sentent e´galement un roˆle pre´ponde´rant
de la modulation des advections horizontales, bien que le signal ne soit pas signifi-
catif lors de la formation de l’anomalie humide. En revanche, l’anomalie humide est
remplace´e progressivement par une anomalie se`che, en lien avec la quasi annulation
de l’humidification par advection horizontale.
198 Chapitre 4. Variabilite´ Intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne
Les basses couches
La section 4.3.1.1 a montre´ une structure relativement complexe des anomalies
d’humidite´ spe´cifique pendant les e´ve`nements HLW (Fig. 4.23.c).
Comme de´crit plus haut, la couche pre`s de la surface (1000 hPa) est, en
moyenne, le re´sultat (Figs. 4.24.b et 4.27) d’un e´quilibre entre humidification dia-
batique (∼+3.5 g kg−1 jour−1) et asse`chement par advection horizontale (∼-3.0 g
kg−1 jour−1), essentiellement me´ridienne. Le processus diabatique en jeu est vrai-
semblablement lie´ a` la dynamique de la couche limite, qui exporte, par brassage
vertical, l’eau extraite par e´vaporation de la mer Me´diterrane´e. Ceci est cohe´rent
avec le re´chauffement diabatique (source de chaleur) de la tempe´rature a` ce meˆme
niveau (Fig. 4.28).
Pendant les e´ve`nements HLW, on observe un asse`chement de cette couche pre`s
de la surface, d’environ -0.3 g kg−1 jour−1, de t0-4 a` t0. Bien que le terme source dia-
batique s’intensifie d’environ +0.7 g kg−1 jour−1 pendant cette meˆme pe´riode, l’as-
se`chement par advection horizontale se renforce suffisamment (∼-1 g kg−1 jour−1)
pour conduire a` l’asse`chement global observe´. C’est principalement l’advection zo-
nale10 qui controˆle ce renforcement, de manie`re cohe´rente avec l’acce´le´ration des
vents d’ouest pre`s de la surface (Fig. 4.23.b). L’intensification de l’exportation d’hu-
midite´ vers l’ouest contrebalance donc le renforcement du flux latent (Fig. 4.30.f),
et donc l’injection d’humidite´ dans les basses couches.
A` 925 hPa (Fig. 4.29), l’asse`chement se manifeste un peu plus tard, a` partir
de t0, plus en phase avec le maximum de l’anomalie ne´gative de vent me´ridien
(Fig. 4.23.d). L’advection zonale joue un roˆle plus faible dans la construction de
l’anomalie d’humidite´, qui tire alors son origine de l’intensification de l’asse`chement
par advection me´ridienne (∼-1.2 g kg−1 jour−1), contrebalance´e, en partie, par le
renforcement de la source diabatique d’humidite´ (∼+1 g kg−1 jour−1).
L’e´volution de la structure d’humidite´ en basses couches pendant les e´ve`nements
HLW apparaˆıt donc comme une balance entre un asse`chement par les advections
horizontales et une humidification par les processus diabatiques de couche limite.
Le de´phasage entre les niveaux 1000 hPa et 925 hPa semble associe´ a` celui entre
l’advection zonale a` 1000 hPa et l’advection me´ridienne a` 925 hPa. Cette diffe´rence
est, en fait, lie´e au de´phasage entre le gradient zonal d’humidite´ spe´cifique a` 1000
hPa et le gradient me´ridien d’humidite´ spe´cifique a` 925 hPa (comme pour la tem-
pe´rature a` 850 hPa en section 4.3.1.2, les advections d’humidite´ sont pilote´es par le
transport de l’anomalie d’humidite´ par le vent moyen – non montre´). On peut e´ga-
lement spe´culer que le me´lange entre ces deux masses d’air joue un roˆle important
dans l’e´volution du champ d’humidite´, de meˆme que la modification de la stabilite´
verticale par l’anomalie froide de tempe´rature a probablement un impact fort sur
la dynamique de la couche limite.
Enfin, on notera que la balance est relativement syme´trique pour les e´ve`nements
HLE (Figs. 4.27.b et 4.29.b).
Bilan e´nerge´tique de la colonne atmosphe´rique, et impact sur les TSMs
me´diterrane´ennes
Les e´ve`nements HLW et HLE induisent des changements significatifs dans les bilans
d’e´nergie de la colonne atmosphe´rique et a` la surface, au-dessus de la Me´diterrane´e.
Nous l’abordons rapidement, ici, avec les donne´es de flux radiatifs et turbulents de
10Elle controˆle e´galement la formation de l’anomalie froide pre`s de la surface (Fig. 4.28.a).
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Figure 4.27 – Idem Fig. 4.25, mais pour le bilan composite de l’humidite´ spe´cifique a`
1000 hPa (en g kg−1 jour−1), pour les e´ve`nements a) HLW et b) HLE.
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Figure 4.28 – Idem Fig. 4.25, mais pour le bilan composite de la tempe´rature potentielle
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Figure 4.29 – Idem Fig. 4.25, mais pour le bilan composite de l’humidite´ spe´cifique a` 925
hPa (en g kg−1 jour−1), pour les e´ve`nements a) HLW et b) HLE.
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la re´analyse NCEP2, qui, comme mentionne´ en section 2.1.2.1, sont des variables
de cate´gorie C, de´pendants fortement de la physique du mode`le, et peu contraintes
par les observations. Les re´sultats de cette section sont donc tre`s de´pendants de
la re´analyse utilise´e, mais sont cohe´rents avec ceux donne´s par la re´analyse ERAI
(non montre´).
A` t0-1, les e´ve`nements HLW sont associe´s, au sommet de l’atmosphe`re, a` une
augmentation du flux de rayonnement solaire sortant (∼+8 W m−2, Fig. 4.30.a),
et a` une diminution du flux de rayonnement infrarouge sortant (∼-3 W m−2, Fig.
4.30.b). Cette diminution est e´galement observe´e dans les donne´es d’OLR de la
NOAA, bien qu’un peu plus bruite´e. Ces fluctuations sont cohe´rentes avec la simu-
lation d’une couverture nuageuse significativement plus importante (Fig. 4.31.a),
qui passe de 9 a` 15% a` t0-1. Cette anomalie de couverture nuageuse posse`de une
cohe´rence spatiale relativement importante (Fig. 4.32.b). Ces nuages sont probable-
ment associe´s a` la dynamique de la couche limite, e´tant donne´e la forte subsidence
qui surplombe l’est de la Me´diterrane´e, et empeˆche la formation de nuages de grande
e´chelle. L’augmentation de la couverture nuageuse induit donc une augmentation
du flux de rayonnement solaire re´fle´chi, et une diminution du flux de rayonnement
infrarouge, car associe´ a` une tempe´rature d’e´mission e´quivalente un peu plus froide.
L’anomalie froide sur toute la colonne d’atmosphe`re (Fig. 4.23.a) contribue pro-
bablement aussi a` cette diminution du flux de rayonnement infrarouge sortant. La
diminution de l’eau pre´cipitable (∼-1.5 kg m−2 a` t0+3, Fig. 4.31.b), notamment
dans les couches au-dessus de 700 hPa (Fig. 4.23.c), pourrait jouer un roˆle oppose´,
et augmenter le´ge`rement ce flux de rayonnement infrarouge sortant.
A` la surface, le flux solaire incident diminue autour de t0, d’environ -10 W
m−2 (Fig. 4.30.c), du fait de l’augmentation de la couverture nuageuse. Quant
au flux infrarouge incident, il commence a` diminuer a` t0 (∼-5 W m−2 a` t0+3,
Fig. 4.30.d), en phase avec la diminution de l’eau pre´cipitable (Fig. 4.31.b). La
surface perd aussi beaucoup d’e´nergie par les flux turbulents : bien que faible,
le flux sensible est significativement positif et maximum a` t0 (∼5 W m−2 – Fig.
4.30.e). Le flux latent atteint, lui, un maximum de 140 W m−2 a` t0 (Fig. 4.30.f),
soit une anomalie de +45 W m−2 par rapport a` sa moyenne climatologique. Les
flux turbulents sont clairement en phase avec l’intensification du module du vent
pre`s de la surface (∼+1 m s−1 a` 1000 hPa, a` t0 – Fig. 4.32.c – par rapport a` 4
m s−1 en moyenne climatologique), et pre´sentent une grande cohe´rence spatiale
significative (Fig. 4.32.a). La figure 4.32.d montre par ailleurs que les anomalies
d’humidite´ relative sont nulles, voire positives dans les re´gions ou` le flux latent
s’intensifie, appuyant le roˆle moteur du vent pour moduler les flux d’e´vaporation.
En revanche, le refroidissement des basses couches, autour de t0, renforce le flux de
chaleur sensible. On notera que l’anomalie de ce flux n’est pas syme´trique pendant
les e´ve`nements HLE (∼-30 W m−2 – Fig. 4.30.f), traduisant les non-line´arite´s qui
la pilotent.
Au final, la surface rec¸oit un peu moins d’e´nergie, de l’ordre de 5 a` 10 W m−2 de
t0-5 a` t0+5, et en perd beaucoup plus qu’habituellement. On peut donc s’attendre a`
une re´ponse significative des TSMs dans cette re´gion, confirme´e par les composites
des figures 4.33.a et c. Pendant les e´ve`nements HLW, la surface de l’est de la Mer
Me´diterrane´e se refroidit de manie`re significative a` partir de t0, d’environ -0.3 a`
-0.5 K, selon les re´gions et la configuration ge´ographique. Ces anomalies froides
sont pre´ce´de´es par les anomalies ne´gatives du flux solaire incident (-10 W m−2) et
surtout positives du flux de chaleur latente (+45 W m−2), sugge´rant un impact
de l’atmosphe`re sur les TSMs. Les anomalies froides de TSMs persistent pendant
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Figure 4.30 – a) Composites du flux sortant de rayonnement infrarouge au sommet de
l’atmosphe`re (en W m−2) pour les e´ve`nements HLE (en trait plein) et HLW (en trait
tirete´), en fonction du de´calage temporel. Le composite a e´te´ calcule´ sur les anomalies par
rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2), puis la valeur
climatologique de la variable y a e´te´ ajoute´e (section 2.2.5.3). Elle est indique´e par le trait
plein horizontal. b) Idem a), mais pour le flux sortant de rayonnement solaire au sommet
de l’atmosphe`re. c) Idem a), mais pour le flux de rayonnement infrarouge incident a` la
surface. d) Idem a), mais pour le flux de rayonnement solaire incident a` la surface. e) Idem
a), mais pour le flux de chaleur sensible a` la surface. f) Idem a), mais pour le flux de
chaleur latente a` la surface. Les e´chelles verticales pour chacun des flux sont diffe´rentes.
Les flux proviennent de la re´analyse NCEP2.
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Figure 4.31 – a) Idem Fig. 4.30.a, mais pour la couverture nuageuse totale (en %). b)
Idem a), mais pour l’eau pre´cipitable (en kg m−2).
plusieurs jours, quasiment une semaine (non montre´), et contribuent probablement,
avec l’affaiblissement du vent, a` la diminution du flux de chaleur latente a` partir
de t0+5. On notera, par ailleurs, que les anomalies de TSMs sont maximales sur
le nord du bassin me´diterrane´en, ou` la surface de la mer semble plus re´active a`
l’atmosphe`re. La dynamique de la couche de me´lange oce´anique joue probablement
un roˆle essentiel dans la formation de ces anomalies, notamment via une modulation
de la tension de vent a` l’interface oce´an-atmosphe`re.
A` la suite des e´ve`nements HLE, des anomalies positives de TSMs se forment
sur l’est de la Me´diterrane´e (Figs. 4.33.b et d). Leur amplitude est de l’ordre de
+0.2 a` +0.3 K, soit un peu plus faible que leur syme´trique pendant les e´ve`nements
HLW. On note e´galement une modification significative des TSMs sur l’Atlantique
Est (Fig. 4.33), en lien avec le passage de l’onde de Rossby des moyennes latitudes.
4.3.1.3 Une vision lagrangienne des anomalies d’humidite´
Les anomalies d’humidite´ a` 700 hPa, mais plus largement celles entre 800 et 500
hPa (Fig. 4.23.c), sont donc controˆle´es par les advections tridimensionnelles. A`
l’aide d’une analyse en re´tro-trajectoires, on peut montrer que les parcelles d’air,
qui arrivent dans cette re´gion, apre`s un trajectoire subsidente, ont des origines en
altitude et latitude relativement diffe´rentes. Afin d’e´valuer leur origine, R. Roca
nous a fourni les latitudes et pressions de dernie`re saturation des parcelles d’air
situe´es a` 500 hPa, calcule´es a` chaque e´che´ance11 des analyses NCEP, sur une grille
re´gulie`re de re´solution e´gale a` 0.5◦. Ces quantite´s ont e´te´ de´termine´es comme dans
Roca et al. (2005, voir e´galement section 1.2.3.5), et couvrent les saisons JJAS de
1983 a` 2006.
Les diffe´rences de latitude et de pression de dernie`re saturation peuvent s’in-
terpre´ter de la manie`re suivante :
• Si deux parcelles ont pour origine la meˆme latitude et longitude, mais des
pressions diffe´rentes, celle d’altitude supe´rieure aura une tempe´rature initiale
plus froide. Son contenu en vapeur d’eau (humidite´ spe´cifique) a` saturation
sera donc plus faible, et cette diffe´rence se traduira a` l’arrive´e a` 500 hPa
par une parcelle plus se`che en termes d’humidite´ relative. Ce raisonnement
suppose que la subsidence soit adiabatique, pour que les tempe´ratures de
deux parcelles a` la fin de leur trajectoire (a` 500 hPa) soient e´gales. Bien
que le calcul des re´tro-trajectoires prenne e´galement en compte les effets
11Nous utilisons ici une donne´e par jour, prise a` 00h00 UTC.
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Figure 4.32 – Composites des anomalies de a) flux de chaleur latente (en W m−2), b)
de couverture nuageuse (en %), c) du module du vent a` 1000 hPa (en m s−1), et d) de
l’humidite´ relative a` 1000 hPa (en %), pour les e´ve`nements HLW (t0). Le contour noir
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Figure 4.33 – a) Composites des anomalies de TSMs (en K, donne´es de Reynolds – section
2.1.3) pour les e´ve`nements HLW et un de´calage temporel de +2 jours (t0+2). Seules les
valeurs significatives a` 95% sont reporte´es sur le graphique. b) Idem a), mais pour les
e´ve`nements HLE. c) Idem a), mais pour t0+4. d) Idem b), mais pour t0+4.
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diabatiques dus au rayonnement (en utilisant la tempe´rature de la re´analyse
le long de la trajectoire), le raisonnement pre´ce´dent peut encore eˆtre utilise´
en premie`re approximation (Roca et al., 2005).
• Si deux parcelles (troposphe´riques) ont pour origine la meˆme longitude et le
meˆme niveau de pression, mais des latitudes diffe´rentes, celle de latitude plus
nord aura une tempe´rature plus froide (en moyenne, le gradient me´ridien de
tempe´rature, dans la troposphe`re, est ne´gatif entre l’e´quateur et les poˆles). Le
meˆme raisonnement que ci-dessus conduit a` une parcelle plus se`che a` l’arrive´e
a` 500 hPa, en termes d’humidite´ relative.
La figure 4.34 montre les composites a` t0 de ces deux variables pour les e´ve`-
nements HLW et HLE. Pour les e´ve`nements HLW, la parcelle a` 35◦N–20◦E, a` t0,
a une origine relativement nord, en moyenne ∼50◦N, alors que pendant les e´ve`ne-
ments HLE, celle-ci provient en moyenne de 38◦N. C’est le cas de presque toutes les
parcelles situe´es au-dessus de l’est de la Me´diterrane´e a` t0, alors que la situation
est inverse´e sur l’est de l’Atlantique. Dans cette re´gion, pendant les e´ve`nements
HLE, les parcelles situe´es vers 35–40◦N, 15◦O proviennent de latitudes supe´rieures
a` 48◦N, tandis que pendant les e´ve`nements HLW, elles ont une latitude d’origine
similaire a` la leur a` t0. Cette origine diffe´rente des parcelles se traduit alors par
des anomalies ne´gatives d’humidite´ relative sur l’est de la Me´diterrane´e pendant
les e´ve`nements HLW (Fig. 4.23.e) et positives sur l’est de l’Atlantique. La situation
est inverse´e pendant les e´ve`nements HLE.
Par ailleurs, dans le cas des e´ve`nements HLW, les parcelles au-dessus de la
Me´diterrane´e Est ont subside´ d’environ 200 hPa depuis leur dernie`re saturation,
le´ge`rement plus que pendant les e´ve`nements HLE (20 a` 40 hPa en plus). La si-
tuation est oppose´e sur l’Atlantique Est, ou`, pendant les e´ve`nements HLW, les
parcelles ont subside´ un peu moins que pendant les e´ve`nements HLE (20 a` 40 hPa
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Figure 4.34 – a) Composite a` t0 de la latitude de dernie`re saturation de la parcelle d’air
a` 500 hPa (en ◦N – voir le texte pour plus de de´tails), pour les e´ve`nements HLW. Le
composite a e´te´ calcule´ sur les anomalies par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et
interannuelle), et on y a ajoute´ la moyenne climatologique de la variable (section 2.2.5.3).
Le point de coordonne´es 35◦N, 20◦E est indique´ par un rond noir. b) Idem a), mais pour
les e´ve`nements HLE. c) Idem a), mais pour la pression de dernie`re saturation (en hPa). d)
Idem c), mais pour les e´ve`nements HLE.
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aussi a` la formation des anomalies d’humidite´ relatives observe´es en moyenne et
haute troposphe`re.
Cette analyse lagrangienne des anomalies d’humidite´ est donc cohe´rente avec
celle eule´rienne re´alise´e dans la section pre´ce´dente, qui mettait en e´vidence un roˆle
pre´ponde´rant de la modulation des advections horizontales et verticales. Elle sou-
ligne, en plus, que l’origine des parcelles peut expliquer, de manie`re comple´mentaire,
la formation d’anomalies se`ches ou humides.
4.3.2 Cycle de vie du Heat Low pendant les évènements HLE/HLW
CRL10 ont montre´ que la structure du heat low est largement modifie´e au cours
de son mode intrasaisonnier. La figure 4.35 montre effectivement que, au moment
du maximum des e´ve`nements HLE (Fig. 4.35.a), le SHL s’e´tend vers le nord-est et
est pousse´ vers l’est sur son bord ouest, et que, quatre jours plus tard (Fig. 4.35.c),
il semble avoir gagne´ en intensite´, en particulier a` l’est, sur le nord du Tchad et
du Soudan. Au contraire, au moment du maximum des e´ve`nements HLW (Fig.
4.35.b), il s’e´tend vers l’ouest, et disparaˆıt quasiment de l’Alge´rie et de la Libye.
Quatre jours plus tard (Fig. 4.35.d), il semble s’eˆtre effondre´, aussi bien au niveau
de son cœur que de son flanc oriental. Cette section examine donc, plus en de´tail,
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Figure 4.35 – a) Composites a` t0 des anomalies de tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en
couleurs, en K), du vent a` 850 hPa (en vecteur, en m −1) et de la pression au niveau de la mer
(en contour vert, en hPa), pour les e´ve`nements HLE. Les contours noirs correspondent a` la
somme du composite des anomalies et de la climatologie (section 2.2.5.3) de la tempe´rature
potentielle (un contour tous les 2◦C entre 38 et 42◦C). Les contours verts correspondent a`
la somme du composite des anomalies et de la climatologie (section 2.2.5.3) de la pression
au niveau de la mer (un contour tous les 2 hPa, entre 1016 et 1024 hPa). Seules les
anomalies significatives du vent sont reporte´es sur le graphique. Les anomalies ont e´te´
calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2), et
les climatologies sur la pe´riode 1979–2007. Les donne´es utilise´es proviennent de la re´analyse
NCEP2. b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLW. c) Idem a), mais a` t0+4. d) Idem b),
mais a` t0+4.
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ainsi que les processus en jeu, de manie`re a` appuyer les interpre´tations de CRL10,
notamment le roˆle des ventilations.
4.3.2.1 Intensite´ et position du heat low
Afin d’e´tudier l’e´volution de l’intensite´ et de la position du SHL, l’approche « ob-
jet », propose´e par Lavaysse et al. (2009) pour le de´tecter, nous a semble´ tre`s perti-
nente (section 1.2.3.3). Le SHL ne reste pas a priori stable au cours des e´ve`nements
HLE/HLW, et l’utilisation d’un domaine fixe pour caracte´riser son intensite´ refle`-
terait, en meˆme temps, ses variations en position et en intensite´, sans pouvoir les
se´parer l’une de l’autre. Pour cette e´tude, C. Lavaysse nous a fourni l’intensite´ et
la position, en latitude et en longitude, du WAHL, pour chaque jour des saisons
JJAS 1979 a` 200112. L’intensite´ du WAHL intWAHL (en m) est calcule´e comme
la moyenne de l’e´paisseur de la couche atmosphe´rique entre 925 et 700 hPa sur
le domaine de´tecte´, et sa position correspond a` celle du centre de gravite´ de ce
domaine.
La corre´lation entre l’indice indSHL du mode intrasaisonnier du SHL et l’inten-
site´ intWAHL du WAHL, filtre´e dans la bande 10–60 jours, est maximale lorsque
l’indice indSHL pre´ce`de de 5 jours (∼+0.4), indiquant qu’une partie relativement
faible de la variance entre 10 et 60 jours de l’intensite´ du WAHL peut eˆtre li-
ne´airement explique´e par le mode intrasaisonnier principal du SHL. Ce mode de
variabilite´ ne semble donc pas pouvoir a priori expliquer, seul, les fluctuations en
intensite´ du WAHL.
Les composites des anomalies d’intensite´ du WAHL sur les e´ve`nements HLE et
HLW sont pre´sente´s sur la figure 4.36. Un e´ve`nement HLE est suivi, de manie`re
robuste, par une intensification du WAHL de presque 3 m en 5 jours, tandis qu’un
12Le WAHL a e´te´ de´tecte´ a` l’aide de la re´analyse ERA40 (section 1.2.3.3).
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Figure 4.36 – Composites, de t0-15 a` t0+15, des anomalies de l’indice intWAHL carac-
te´risant l’intensite´ de la de´pression thermique, pour les e´ve`nements HLE en trait plein, et
HLW en trait tirete´. Cet indice est base´ sur l’e´paisseur de la couche atmosphe´rique entre
925 et 700 hPa (en m), moyenne´e sur le heat low de´tecte´ par la me´thode de Lavaysse et al.
(2009). Cet indice a e´te´ calcule´ a` partir de la re´analyse ERA40, entre 1979 et 2001. Les
anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle
– section 2.2.3.2).
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Figure 4.37 – a) Diagramme de dispersion de l’intensification du WAHL en fonction de
l’indice indSHL du mode intrasaisonnier du SHL. A` un instant t, l’intensification du WAHL
est calcule´e comme la diffe´rence entre le maximum de l’anomalie d’intensite´ entre t+4 et
t+8, et le minimum de l’anomalie d’intensite´ entre t-1 et t+1. Elle est ensuite reporte´e en
fonction de l’indice indSHL a` l’instant t. L’intensite´ du WAHL est de´finie comme l’e´paisseur
moyenne de la couche entre 925 et 700 hPa sur le domaine de´tecte´ par Lavaysse et al. (2009)
comme e´tant le heat low (en m). Cette intensite´ a e´te´ calcule´e a` partir de la re´analyse
ERA40, entre 1979 et 2001. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´
lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). Les points rouges indiquent les valeurs
correspondant a` une date d’e´ve`nement HLE. b) Idem a), mais pour le de´ficit d’intensite´
du WAHL. A` un instant t, le de´ficit d’intensite´ du WAHL est calcule´ comme la diffe´rence
entre le maximum de l’anomalie d’intensite´ entre t-5 et t-1, et le minimum de l’anomalie
d’intensite´ entre t+3 et t+5. Il est ensuite reporte´ en fonction de l’indice indSHL a` l’instant
t. Les points bleus indiquent les valeurs correspondant a` une date d’e´ve´nement HLW.
e´ve`nement HLW correspond a` la transition entre un WAHL renforce´ (∼+2.5 m) et
un WAHL affaibli (∼-3 m), en 5 jours e´galement. Ces re´sultats confirment donc, de
manie`re quantitative, les observations faites a` partir de la vision eule´rienne de la
figure 4.35. Les e´ve`nements HLE sont statistiquement associe´s a` l’intensification de
la de´pression thermique et les e´ve`nements HLW a` son effondrement. On notera que
son effondrement correspond a` une e´chelle de temps plus courte (-5.5 m en 5 jours)
que celle associe´e a` son intensification (+3 m en 5 jours), indiquant a` nouveau
une dissyme´trie entre les e´ve`nements HLE et HLW, que l’approche line´aire en
corre´lation/re´gression ne permettrait pas de mettre en e´vidence (section 2.2.5.1).
Cette dissyme´trie traduit, potentiellement, des non-line´arite´s dans les processus en
jeu, et/ou des me´canismes diffe´rents entre les deux types d’e´ve`nements (voir aussi
section 4.1.3.5).
On peut e´valuer, de manie`re plus quantitative, la proportion d’e´ve`nements HLE
(HLW) qui conduisent effectivement a` une intensification (un effondrement) du
WAHL. Pour cela, on compte, parmi les e´ve`nements HLE, ceux pour qui la diffe´-
rence entre le maximum des anomalies d’intensite´ entre t0+4 et t0+8 et le minimum
des anomalies d’intensite´ entre t0-1 et t0+1 est positif, et parmi les e´ve`nements
HLW ceux pour qui la diffe´rence entre le minimum des anomalies d’intensite´ entre
t0+3 et t0+5 et le maximum des anomalies d’intensite´ entre t0-5 et t0-1 est ne´gatif.
Les diffe´rents intervalles de dates ont e´te´ choisis a` partir de la figure 4.36, afin
de prendre en conside´ration la disparite´ probable entre les diffe´rents e´ve`nements.
Au final, on compte plus de 90% des e´ve`nements HLE qui conduisent, effective-
ment, a` une intensification du WAHL, et plus de 90% des e´ve`nements HLW qui
correspondent a` son effondrement. Les relations HLE → intensification, et HLW
→ effondrement sont donc tre`s robustes.
Qu’en est-il des relations syme´triques ? Les e´ve`nements HLE/HLW sont-ils les
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Figure 4.38 – a) Composite, de t0-15 a` t0+15, des anomalies de la position en latitude
(en ◦N) de la de´pression thermique, pour les e´ve`nements HLE en trait plein, et HLW en
trait tirete´. La position a e´te´ de´termine´e comme celle du centre de gravite´ du heat low
de´tecte´ par la me´thode de Lavaysse et al. (2009, voir aussi section 1.2.3.3). Les anomalies
ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section
2.2.3.2). b) Idem a), mais pour la position en longitude (en ◦E).
seuls sce´narios possibles pouvant conduire a` une intensification/un effondrement
de la de´pression thermique ? Afin de re´pondre a` cette question de manie`re quali-
tative, des valeurs d’intensification/effondrement ont e´te´ de´termine´es pour chaque
jour des saisons JJAS 1979–2001, et reporte´es en fonction de l’indice indSHL sur les
diagrammes de dispersions des figures 4.37.a/b. Pour une date t, l’intensification
est calcule´e comme la diffe´rence entre le maximum des anomalies d’intensite´ entre
t+4 et t+8 et le minimum des anomalies d’intensite´ entre t-1 et t+1, et l’effondre-
ment comme la diffe´rence entre le minimum des anomalies d’intensite´ entre t+3 et
t+5 et le maximum des anomalies d’intensite´ entre t-5 et t-1. On retrouve natu-
rellement les relations pre´ce´dentes, c’est-a`-dire que, plus l’indice indSHL est positif
et grand, plus on a une probabilite´ forte d’avoir une intensification positive (Fig.
4.37.a), et, plus l’indice indSHL est ne´gatif, plus on a une probabilite´ importante
d’avoir un effondrement ne´gatif (Fig. 4.37.b). En revanche, on observe des valeurs
fortes d’intensification, et des valeurs tre`s ne´gatives d’effondrement pour presque
toutes les gammes de valeurs de l’indice indSHL, sugge´rant que les relations HLE→
intensification, et HLW → effondrement ne sont pas bijectives. D’autres sce´narios
peuvent donc conduire a` l’intensification/effondrement du SHL. L’un d’entre eux
met certainement en jeu le flux de mousson humide et la convection sur son flanc
sud, d’une manie`re similaire aux pulsations de mousson de Couvreux et al. (2010,
voir aussi section 3.4.4.3). Nous reviendrons sur ce point dans le chapitre 5.
Les e´ve`nements HLE et HLW sont e´galement associe´s a` des modifications de
la position de la de´pression thermique, comme le sugge`rent leur nom (Heat Low
East et Heat Low West). Dans l’article CRL10, ce choix de nomenclature avait
e´te´ base´ sur la position de l’anomalie chaude de θ850. Nous justifions, ici, un peu
plus cette nomenclature, en quantifiant les changements de position du WAHL au
cours des e´ve`nements HLE et HLW (Fig. 4.38). En effet, a` la suite d’un e´ve`ne-
ment HLE, le WAHL se situe en moyenne un peu plus au nord-est (+0.8◦N, et
+1.3◦E), tandis qu’apre`s un e´ve`nement HLW, il se situe un peu plus au sud-ouest
(-0.6◦N, et -1.3◦E). L’utilisation des coordonne´es du centre de gravite´ du WAHL li-
mite probablement l’amplitude des variations de sa position, son cœur e´tant plutoˆt
stable. En revanche, comme le sugge`re la figure 4.35, elles traduisent, sans doute,
des fluctuations importantes de son enveloppe.
Les deux approches, eule´rienne (CRL10), et « objet » (Lavaysse et al.,
2009, 2010), pour e´tudier la variabilite´ de la de´pression thermique saharienne ne
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sont donc pas e´quivalentes, mais plutoˆt comple´mentaires. Dans leur e´tude des pul-
sations intrasaisonnie`res du WAHL, Lavaysse et al. (2010) retrouvent, effective-
ment, un signal important aux moyennes latitudes, aux e´chelles comprises entre
10 et 30 jours. Sa structure est tre`s similaire a` celle que nous avons trouve´e dans
CRL10, soulignant, encore une fois, la robustesse de l’impact des extra-tropiques
sur la dynamique du heat low. Lavaysse et al. (2010) montrent, effectivement, que
l’effondrement du WAHL est pre´ce´de´ par une intrusion d’air froid sur la Libye,
elle-meˆme pre´ce´de´e par un thalweg en altitude, sur l’Europe et la Me´diterrane´e.
Un renforcement de la convection et du flux de mousson sur son flanc sud est e´ga-
lement observe´ dans les composites de Lavaysse et al. (2010), contribuant ainsi a`
son effondrement.
4.3.2.2 Modulation des ventilations
Dans l’article CRL10, nous invoquons une modulation des ventilations pour inter-
pre´ter l’e´volution de la structure du SHL, au cours des e´ve`nements HLE et HLW.
Cette section propose, brie`vement, une quantification pre´cise de cette modulation.
Le concept de ventilation a e´te´ introduit par Chou et al. (2001), puis repris
par Chou et Neelin (2003), pour repre´senter les advections horizontales d’e´ner-
gie statique humide (i.e. tempe´rature et humidite´) sur le continent. Chou et al.
(2001) montrent que ces ventilations jouent un roˆle important pour comprendre
les gradients est-ouest de pre´cipitations et la limitation vers le nord d’une mous-
son ide´alise´e. Appliquant ce concept a` la mousson africaine, Chou et Neelin (2003)
montrent que les ventilations pourraient, en fait, avoir un impact faible. Dans un
cadre de simulation ide´alise´e bidimensionnelle, Peyrille´ et Lafore (2007) montrent,
cependant, que cet impact est plus fort que ce qu’ont pu trouver Chou et Neelin
(2003), surtout dans les basses couches de l’atmosphe`re. Ces ventilations tendraient
a` bloquer la monte´e vers le nord de la MAO, notamment en diminuant l’intensite´
de la de´pression thermique, qui est alors en e´quilibre entre advection horizontale
et turbulence.
Le mode intrasaisonnier du SHL est associe´ a` des modulations importantes de
la tempe´rature et de l’humidite´ dans les basses couches, a` la fois au large des coˆtes
marocaines et sur la Me´diterrane´e. La figure 4.39 quantifie cet impact en termes
d’advections horizontales de tempe´rature et d’humidite´. Sur le nord du continent
africain, les advections de tempe´rature sont, en moyenne climatologique, ne´gatives,
et celles d’humidite´, positives, traduisant qu’elles refroidissent et humidifient conti-
nuellement le continent (non montre´). Pendant les jours pre´ce´dents les e´ve`nements
HLW, la ventilation marocaine a` 925 hPa est clairement re´duite, passant de -5 a`
-3 K jour−1 environ en tempe´rature, et de +3 a` +2 g kg−1 jour−1. Au contraire,
la ventilation sur l’Alge´rie et la Libye s’intensifie, passant de -3 a` -5 K jour−1 en
tempe´rature, et de +1 a` presque +2 g kg−1 jour−1. Cette modulation des venti-
lations pendant les e´ve`nements HLW se traduit donc par une amplification de la
de´pression thermique sur son flanc ouest, et par une e´rosion forte sur son flanc
nord-est, qui conduira a` son effondrement (section 4.3.2.1). On note, cependant,
que la ventilation sur le Maroc semble bloque´e par l’Atlas, l’empeˆchant de pe´ne´-
trer tre`s loin sur le Sahara, au cœur du heat low. Cette dissyme´trie entre les deux
ventilations sugge`re un roˆle plus important de la ventilation me´diterrane´enne pour
la dynamique du SHL, notamment dans le cas de son effondrement, pendant les
e´ve`nements HLW.
Le cas des e´ve`nements HLE est relativement syme´trique en termes d’anomalies,
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Figure 4.39 – a) Composite des anomalies de la ventilation en tempe´rature a` 925 hPa,
i.e. des advections horizontales de tempe´rature (en contour, en K jour−1), et du vent
horizontal a` 925 hPa (en vecteur, en m s−1), a` t0-2 pour les e´ve`nements HLW. La somme
de ce composite et de la moyenne climatologique 1979–2007 de cette variable a e´te´ reporte´e
en couleur (section 2.2.5.3). Seules les anomalies significatives a` 95% sont reporte´es sur le
graphique. b) Idem a), mais pour les advections horizontales d’humidite´ spe´cifique a` 925
hPa (en g kg−1 jour−1). c) Idem a), mais pour t0. d) Idem b), mais pour t0.
produisant une baisse de la ventilation sur l’Alge´rie et la Libye, et une augmentation
de celle sur le Maroc et la Mauritanie (non montre´). La ventilation marocaine se
renforce et passe de -5 a` -7 K jour−1 en tempe´rature, et de +3 a` +4 g kg−1 jour−1
en humidite´. A` l’inverse, la ventilation me´diterrane´enne s’affaiblit, passant de -3 a`
-1 K jour−1 en tempe´rature, et de +1 a` pratiquement 0 g kg−1 jour−1. Au nord
de l’Alge´rie, et au-dessus de la Tunisie, l’advection horizontale d’humidite´ devient
meˆme ne´gative (jusqu’a` presque -1 g kg jour−1), et l’advection de tempe´rature
positive (jusqu’a` +1 K jour−1). C’est en effet un vent du sud-est, chaud et sec,
en provenance du de´sert, qui pre´domine dans cette re´gion pendant les e´ve`nements
HLE (Fig. 6 de CRL10). La re´duction de l’advection, sur le continent, d’air frais et
humide en provenance de la Me´diterrane´e permettrait alors au SHL de gagner en
intensite´, tandis que le renforcement de la ventilation sur les contreforts de l’Atlas
pourrait induire un effet de Foehn important sur son versant sud-est, accroissant
encore plus l’intensite´ du heat low.
4.3.2.3 Bilan d’e´nergie et d’humidite´ sur le Sahara Oriental
De manie`re similaire a` la section 4.3.1.2, l’e´tude des bilans d’e´nergie et d’humidite´
sur le Sahara vont nous permettre de mieux comprendre l’origine et l’e´volution des
anomalies de tempe´rature et d’humidite´ au cours des e´ve`nements HLE et HLW,
ainsi que leur impact sur la dynamique de la de´pression thermique saharienne.
Nous nous focalisons sur un domaine a` l’est du Sahara, 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦. Une
e´tude similaire a e´te´ re´alise´e sur le domaine 20◦N–30◦N, 5◦O–10◦E, plus au cœur
du heat low et a donne´ des re´sultats proches, bien que les signaux associe´s soient
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un peu plus faibles et aient un peu moins de cohe´rence spatiale. Les re´sultats qui
suivent seront donc, dans une moindre mesure, applicables a` la re´gion du Sahara
Central et Occidental. Nous nous concentrons e´galement sur les e´ve`nements HLW,
les e´ve`nements HLE e´tant le plus souvent syme´triques en termes d’anomalies.
Structure et e´volution globales
Les e´ve`nements HLW sont associe´s a` la pe´ne´tration d’une intrusion d’air froid
et humide sur la Libye et l’E´gypte (CRL10). L’anomalie ne´gative de tempe´rature
potentielle est maximale vers t0+3 sur le domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦, atteignant
environ -1.5 K a` 850 hPa en moyenne composite (Fig. 4.40.a). Une anomalie positive
pre´ce`de d’environ 4 jours les e´ve`nements HLW. En altitude, vers 500 hPa, on
observe aussi une anomalie ne´gative, un peu plus faible (∼-0.5 K) mais environ 3
jours plus toˆt. Elle est suivie d’une anomalie positive vers t0+6.
En basses couches, les anomalies d’humidite´ sont en quadrature par rapport a`
celles de tempe´rature (Fig. 4.40.c). L’anomalie humide (∼+0.4 g kg−1) est, en fait,
en phase avec l’intensification du vent de nord (Fig. 4.40.d). Elle est pre´ce´de´e par
une anomalie se`che significative a` t0-6 (∼-0.2 g kg−1). Encore une fois, il y a un
de´calage entre les niveaux au-dessous de 700 hPa et ceux au-dessus.
Les anomalies d’humidite´ relative sont alors le re´sultat combine´ de l’augmen-
tation de l’humidite´ spe´cifique et de la diminution de la tempe´rature (Fig. 4.40.e).
On notera e´galement des fluctuations importantes de la vitesse verticale, tradui-
sant, en altitude, un affaiblissement de la subsidence vers t0-2 et une intensification
de celle-ci vers t0+3. Dans les basses couches, entre la surface et environ 850 hPa,
la vitesse verticale est ascendante en moyenne climatologique, sugge´rant la pre´-
sence d’une couche limite bien de´veloppe´e. A` t0-3, les ascendances se renforcent et
concernent une couche plus e´paisse, atteignant presque 800 hPa, tandis qu’a` t0+4,
elles s’affaiblissent et la couche ascendante devient un peu moins e´paisse.
Bilans moyens
La figure 4.41 montre le profil vertical moyen des diffe´rents termes des bilans de
tempe´rature et d’humidite´ moyenne´s sur le domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E. En
moyenne climatologique, et au-dessus de 700–600 hPa environ, la tempe´rature re´-
sulte d’un e´quilibre entre les refroidissements par advection horizontale et par dia-
batisme/fermeture, et le re´chauffement par advection verticale (Fig. 4.41.a), i.e.
subsidence (Fig. 4.40.f). Le refroidissement par diabatisme/fermeture augmente le´-
ge`rement de -0.2 K jour−1 a` 700 hPa a` -1.2 K jour−1 a` 500 hPa, de meˆme que
le terme d’advection horizontale. Au contraire, le terme d’advection verticale aug-
mente fortement avec l’altitude, jusqu’a` plus de +2.5 K jour−1. Le processus diaba-
tique majeur, en jeu ici, est probablement le refroidissement radiatif, e´tant donne´
que la couche limite, bien qu’e´paisse dans cette re´gion (Gamo, 1996), reste confine´e
en dessous de 700–600 hPa. Le terme diabatique/de fermeture du bilan d’humidite´
est positif et relativement important entre 700 et 500 hPa (Fig. 4.41.b), sugge´rant
e´galement une contribution de l’e´vaporation au refroidissement diabatique, et/ou
d’un de´poˆt d’humidite´ au sommet de la couche limite.
Pre`s de la surface, l’advection verticale joue un roˆle plus faible, et on observe un
e´quilibre entre advection horizontale (me´ridienne surtout) et diabatisme/fermeture.
Les advections refroidissent tandis que le diabatisme/fermeture re´chauffe. Un fort
gradient vertical de ce terme de chauffage peut eˆtre note´ au-dessus de 925 hPa.
Son annulation vers 700 hPa traduit un sommet de couche limite ne de´passant
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Figure 4.40 – a) Composites des anomalies de la tempe´rature potentielle (en K) moyenne´e
sur le domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E, pour les e´ve`nements HLW, en fonction du de´calage
temporel en abscisse, et du niveau de pression en hPa en ordonne´e. Le contour indique les
anomalies significatives a` 95%. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´
lente (saisonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2). b) Composites des anomalies du vent
zonal (en contour, en m s−1) moyenne´ sur le domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E, pour les
e´ve`nements HLW, en fonction du de´calage temporel en abscisse, et du niveau de pression
en hPa en ordonne´e. En couleur, nous avons repre´sente´ le champ composite reconstruit du
vent zonal, i.e. la somme du composite des anomalies de vent zonal et de sa climatologie
(section 2.2.5.3). Seules les anomalies significatives a` 95% ont e´te´ reporte´es en contour.
Les anomalies ont e´galement e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et
interannuelle – section 2.2.3.2). c) Idem a), mais pour l’humidite´ spe´cifique (en g kg−1). d)
Idem b), mais pour le vent me´ridien (en m s−1). e) Idem b), mais pour l’humidite´ relative
(en %). f) Idem b), mais pour la vitesse verticale en coordonne´es pression ω (en mPa s−1).
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Figure 4.41 – Profils verticaux climatologiques des diffe´rents termes du bilan a) de tem-
pe´rature potentielle (en K jour−1) et b) de l’humidite´ spe´cifique (en g kg−1 jour−1), moyen-
ne´es sur le domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E (voir section 2.1.2.4). L’advection horizontale
totale est en rouge, et se de´compose en advection zonale (en vert) et me´ridienne (en bleu).
L’advection verticale est en mauve, et le terme re´siduel (diabatisme et incre´ment d’analyse)
en bleu clair. Les diffe´rents termes des deux bilans ont e´te´ calcule´s a` partir de la re´analyse
NCEP2 (1979–2007).
vraisemblablement pas 700–600 hPa, au cours de la journe´e, soit une couche limite
de 3 a` 4 km d’e´paisseur. Cette e´paisseur est cohe´rente avec la dynamique d’une
couche limite continentale en re´gion aride, e´paisse et active (section 1.2.3.3). E´tant
donne´ son cycle diurne tre`s marque´, la re´solution temporelle des donne´es utilise´es
(1 jour) ne permet pas, cependant, d’e´valuer plus pre´cise´ment cette e´paisseur.
Le bilan d’humidite´ pre´sente e´galement deux couches (Fig. 4.41.b). L’une,
se situant au-dessous de 850 hPa, est une balance entre asse`chement par diaba-
tisme/fermeture et humidification par advection horizontale (me´ridienne surtout).
La seconde couche, au-dessus de 850 hPa, re´sulte, au contraire, d’un e´quilibre entre
humidification par diabatisme/fermeture et asse`chement par l’advection verticale.
Le profil du terme diabatique/de fermeture traduit probablement les me´langes in-
duits par les processus de couche limite. Ces derniers redistribue verticalement
l’humidite´ advecte´e pre`s de la surface, asse`chant donc les basses couches, et humi-
difiant la partie supe´rieure de la couche limite, et possiblement les niveaux juste
au-dessus de celle-ci.
En altitude
Comme mentionne´ dans le paragraphe pre´ce´dent, a` 500 hPa, la tempe´rature est,
en moyenne, une balance entre le re´chauffement par advection verticale (1.7 K
jour−1), et le refroidissement diabatique (Fig. 4.42.a), probablement en majeure
partie radiatif (-1.2 K jour−1). Le comple´ment est associe´ a` l’advection horizontale
de tempe´rature.
Au cours des e´ve`nements HLW, l’anomalie froide observe´e a` 500 hPa est le
re´sultat d’un refroidissement significatif d’environ -0.2 K jour−1 de t0-5 a` t0-2. Ce
refroidissement semble principalement pilote´ par l’affaiblissement de la subsidence
(Fig. 4.40.f). L’advection zonale de tempe´rature devient quasiment nulle, en accord
avec l’affaiblissement du vent zonal a` cette altitude (Fig. 4.40.b), mais est, en partie,
contrebalance´e par un le´ger renforcement de l’advection me´ridienne.
A` partir de t0, l’advection par la subsidence s’intensifie (+0.5 K jour−1 a` t0+3),
causant la disparition de l’anomalie froide, et ce malgre´ le renforcement du refroi-
dissement par advection horizontale (-0.2 K jour−1).
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Figure 4.42 – a) Bilan composite de la tempe´rature potentielle a` 500 hPa (en K jour−1),
moyenne´e sur le domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E, pour les e´ve`nements HLW, en fonction
du de´calage temporel, de t0-10 a` t0+10. La tendance de la tempe´rature potentielle est
indique´e en trait e´pais noir. L’advection horizontale totale est en rouge, et se de´compose
en advection zonale (en vert) et me´ridienne (en bleu). L’advection verticale est en mauve,
et le terme re´siduel du bilan en bleu clair. Les traits horizontaux correspondent a` la valeur
climatologique du terme de meˆme couleur dans le bilan. Les composites ont e´te´ calcule´s
a` partir des anomalies par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle –
section 2.2.3.2) et leur valeur climatologique leur a e´te´ ajoute´e (section 2.2.5.3). Les cercles
indiquent les valeurs significativement diffe´rentes a` 95% de la climatologie. Ce bilan a e´te´
re´alise´ a` partir de la re´analyse NCEP2. b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLE.
De meˆme, pendant les e´ve`nements HLE (Fig. 4.42.b), la formation des ano-
malies de tempe´rature est pilote´e par les fluctuations de la vitesse verticale, les
anomalies d’advection horizontale variant en opposition de phase, mais ne suffisant
pas a` contrebalancer les renforcements/affaiblissements de la subsidence.
En termes d’humidite´ a` 700 hPa (Fig. 4.43), les advections horizontales (me´ri-
diennes surtout) semblent avoir un roˆle plus important, et en tout cas en phase avec
la tendance de l’humidite´. Pendant les e´ve`nements HLW (Fig. 4.43.a), l’humidifi-
cation entre t0-5 et t0-3 est, a` la fois, le re´sultat d’une augmentation de l’advection
me´ridienne (+0.14 g kg−1 jour−1), et de la diminution de l’asse`chement par la sub-
sidence (+0.15 g kg−1 jour−1). Cette dernie`re contribution est, en fait, en partie
contrebalance´e par une le´ge`re diminution de la partie diabatique du bilan (-0.06
g kg−1 jour−1). Comme la subsidence s’affaiblit, l’e´vaporation induite des masses
nuageuses, prises dans cette subsidence, diminue sans doute e´galement. De meˆme,
l’asse`chement du niveau 700 hPa entre t0-1 et t0+4 est en phase avec l’asse`che-
ment par advection me´ridienne. Il se prolonge un peu graˆce au renforcement de la
subsidence, malgre´ une le´ge`re augmentation de la source diabatique d’humidite´.
L’e´volution de l’humidite´ a` 700 hPa pendant les e´ve`nements HLE suit encore
plus fide`lement les fluctuations de l’advection me´ridienne d’humidite´ (Fig. 4.43.b),
la subsidence affaiblie permettant de prolonger un peu son effet.
Dans les basses couches
Comme de´crit plus toˆt, la tempe´rature (Fig. 4.44) et l’humidite´ dans les
basses couches (Fig. 4.45) sont essentiellement des e´quilibres entre le refroidis-
sement/l’humidification par les advections horizontales (me´ridienne surtout) et le
re´chauffement/l’asse`chement par les processus diabatiques, lie´s a` une couche limite
bien de´veloppe´e au-dessus de cette zone aride.
Pendant les e´ve`nements HLW, l’e´volution de la tempe´rature a` 925 hPa (Fig.
4.44.a) semble d’abord re´pondre a` la modulation de l’advection me´ridienne de
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Figure 4.43 – Idem Fig. 4.42, mais pour le bilan composite de l’humidite´ spe´cifique a` 700
hPa (en g kg−1 jour−1), pour les e´ve`nements a) HLW et b) HLE.
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Figure 4.44 – Idem Fig. 4.42, mais pour le bilan composite de la tempe´rature potentielle
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Figure 4.45 – Idem Fig. 4.42, mais pour le bilan composite de l’humidite´ spe´cifique a` 925
hPa (en g kg−1 jour−1), pour les e´ve`nements a) HLW et b) HLE.
216 Chapitre 4. Variabilite´ Intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne
tempe´rature. La diminution de la tempe´rature de t0-3 a` t0+2 d’environ -0.4 K
jour−1 correspond d’abord a` un renforcement de l’advection me´ridienne froide (-1
K jour−1), en phase avec l’acce´le´ration du vent me´ridien (Fig. 4.40.d), mais qui com-
mence a` eˆtre contrebalance´ a` t0-1 par une augmentation du chauffage diabatique
(+0.2 a` t0-1 puis +0.6 K jour−1 a` t0+1). La couche limite devient probablement
plus active, notamment a` cause d’une augmentation significative du flux sensible a`
la surface entre t0-1 et t0+5, d’environ +3 W m−2 (t0+1) en moyenne sur tout le
domaine 20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E (non montre´). Ce renforcement du flux sensible
apparaˆıt a` la fois en phase avec le renforcement de l’intensite´ du vent dans les
basses couches (Fig. 4.40.b et d), et avec une augmentation du gradient vertical
de tempe´rature, provoque´e par l’advection de l’anomalie froide (Fig. 4.40.a). Cette
boucle de re´troaction ne´gative sur l’anomalie froide via des processus de couche
limite est donc un e´le´ment essentiel, limitant le refroidissement force´ par le renfor-
cement de l’advection me´ridienne. Cette intensification du me´lange vertical dans
les basses couches contribue a` l’e´limination plus rapide de l’anomalie ne´gative de
tempe´rature lorsque l’advection me´ridienne s’affaiblit.
On retrouve cette meˆme balance pour l’humidite´ a` 925 hPa (Fig. 4.45.a) : l’ac-
croissement de l’humidite´ spe´cifique sur le continent entre t0-4 et t0-1 est le re´sultat
d’un renforcement net de l’advection me´ridienne en provenance de la Me´diterra-
ne´e, que la re´ponse du me´lange turbulent sur la verticale commence a` limiter a`
t0-2. On notera par ailleurs que la diminution de la tempe´rature et l’accroissement
d’humidite´ sont de´phase´s d’environ 2–3 jours, comme leur advection me´ridienne
respective. Ce de´phasage est lie´ aux diffe´rences de structure et d’e´volution entre
le gradient me´ridien d’humidite´ et celui de tempe´rature entre la mer et le conti-
nent, et notamment aux dynamiques d’e´volution diffe´rentes de la tempe´rature et
de l’humidite´ dans les basses couches sur la Me´diterrane´e (Fig. 4.23.a et c – section
4.3.1).
Les anomalies des diffe´rents termes des bilans de tempe´rature et d’humidite´ sont
relativement syme´triques pendant les e´ve`nements HLE (Figs. 4.44.b, et 4.45.b). La
formation des anomalies chaudes et se`ches sur le continent est essentiellement lie´e
a` la re´duction des advections d’air froid et humide en provenance de la Me´diter-
rane´e, le diabatisme de couche limite ayant alors une re´troaction ne´gative sur ces
anomalies. Le flux sensible a` la surface diminue d’environ 3 W m−2, en moyenne
sur tout le domaine, en re´ponse a` l’affaiblissement du vent et du gradient vertical
de tempe´rature. Le me´lange turbulent dans les basses couches est moins intense,
et re´chauffe et asse`che moins qu’en moyenne.
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Conclusion
La de´pression thermique saharienne est un e´le´ment essentiel de la MAO. Une partie
importante de cette the`se a e´te´ consacre´e a` la documentation et l’e´tude de sa
variabilite´ intrasaisonnie`re propre, dans la gamme d’e´chelle 10–60 jours, notamment
dans le cadre de la re´daction de l’article CRL10.
A` l’aide d’une ACP complexe, CRL10 ont identifie´ le principal mode de varia-
bilite´ intrasaisonnie`re du SHL (section 4.1.2). Ce mode, robuste (section 4.1.3.3),
d’e´chelle caracte´ristique e´gale a` 15 jours (section 4.1.3.5), est caracte´rise´ par deux
e´ve`nements de nature globalement syme´trique, les e´ve`nements HLE et les e´ve`ne-
ments HLW :
• Les e´ve`nements HLE sont associe´s a` une anomalie chaude de tempe´rature
dans les basses couches au-dessus de la Me´diterrane´e, qui se propage vers le
sud-est, sur la Libye et l’E´gypte, en direction du Sahel Est, et a` une anomalie
froide sur l’Atlantique Est, qui se propage vers le sud-ouest, le long des coˆtes
marocaines et mauritaniennes. Ces anomalies de tempe´rature sont associe´es
a` des modulations significatives des ventilations du SHL (section 4.3.2.2),
re´duite sur la Me´diterrane´e, et renforce´e sur le Maroc. Ces e´ve`nements mo-
difient la structure de la de´pression thermique, la de´plac¸ant vers le nord-est,
et permettant son intensification en environ 5 jours (section 4.3.2.1).
• Les e´ve`nements HLW sont associe´s a` une anomalie froide sur la Me´diterrane´e,
qui se propage vers le sud-est, vers le Sahel Est, et a` une anomalie chaude sur
l’Atlantique Est, qui se propage vers le sud-ouest le long des coˆtes africaines.
La ventilation sur le Maroc s’affaiblit, tandis que celle sur la Libye et l’E´gypte
se renforce, cre´ant une intrusion d’air froid et humide sur le Sahara oriental, de
type cold surge (section 4.1.3.6 – Vizy et Cook, 2009). Ces e´ve`nements ont un
impact fort sur le heat low, le de´plac¸ant vers le sud-ouest, et le faisant passer
en 5 jours d’une situation ou` il e´tait renforce´ a` son effondrement (section
4.3.2.1).
Pour les deux types d’e´ve`nements, les anomalies de tempe´rature s’accom-
pagnent d’anomalies d’humidite´, souvent de´phase´es. La structure de ces anomalies
d’humidite´ peut eˆtre complexe, notamment sur la Me´diterrane´e (section 4.3.1) et
l’oce´an Atlantique. Les anomalies de tempe´rature et d’humidite´ sont pilote´es par les
advections horizontales, donc par la dynamique, et module´es par la re´ponse qu’elles
entraˆınent dans les basses couches de l’atmosphe`re (sections 4.3.1.2 et 4.3.2.3) : les
fluctuations de vent renforcent ou affaiblissent les flux turbulents a` la surface (sur-
tout latent sur la mer, sensible sur le continent), les anomalies de tempe´rature,
plus intenses a` 850 hPa, modifient la stabilite´ verticale de la couche limite, et donc
le me´lange vertical des basses couches. Sur continent, la modulation des flux de
surface et de l’activite´ de la couche limite induit une re´troaction ne´gative, limitant
l’intensite´ des anomalies, et contribuant a` leur disparition lorsque les advections
horizontales retrouvent leur valeur moyenne.
Ce mode intrasaisonnier du SHL est, en fait, profond, c’est-a`-dire associe´ des
modulations de la dynamique (presque barotrope) sur toute l’e´paisseur de la tropo-
sphe`re (section 4.1.2). Un train d’ondes de type Rossby, d’e´chelle intrasaisonnie`re,
se propageant le long des jets polaire et subtropical, a e´te´ identifie´ comme un
e´le´ment moteur dans cette variabilite´ du SHL (sections 4.1.2 et 4.2.1). Des liens
significatifs avec la variabilite´ intrasaisonnie`re des moyennes latitudes, notamment
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vue sous l’angle des re´gimes de temps sur l’Atlantique Nord et l’Europe (section
4.2.2), ont e´te´ mis en e´vidence, et ont souligne´ une pre´dictibilite´ de 4–5 jours des
e´ve`nements HLE et HLW (section 4.2.3).
Enfin, l’article CRL10 a montre´ un lien potentiel avec la convection sur la re´gion
de mousson, avec des anomalies de convection prenant naissance sur le Sahel Est,
et se propageant vers l’ouest, atteignant le centre de l’oce´an Atlantique (section
4.1.3.7 aussi). Les e´ve`nements HLW sont concomitants avec un renforcement de
la convection sur le Tchad et le Soudan, et suivis quatre jours plus tard par une
pe´riode d’affaiblissement de la convection. Les anomalies convectives suivent une
e´volution oppose´e pendant les e´ve`nements HLE. On notera que les signaux associe´s
a` l’affaiblissement de la convection sont en ge´ne´ral plus robustes que ceux associe´s
a` un renforcement de la convection (section 4.1.3.7).
Cette relation du mode intrasaisonnier du SHL avec la convection sur l’Afrique
de l’Ouest et le roˆle fondamental des moyennes latitudes dans ce mode de variabi-
lite´ sugge`rent que le heat low pourrait agir comme une passerelle entre les extra-
tropiques et les tropiques. Ce serait donc une source de pre´dictibilite´ inte´ressante
pour la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO.
La propagation vers l’ouest des anomalies convectives pendant le mode intra-
saisonnier du SHL (Fig. 11.a de CRL10) n’est pas sans rappeler celle du mode
Sahe´lien (Fig. 3.25, section 3.4.3.2 – Sultan et al., 2003), et nous a incite´ a` spe´culer
une possible relation entre ces deux modes de variabilite´. C’est l’e´tude de cette
relation qui fait l’objet du chapitre suivant (chapitre 5).
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La pluie ne cesse de tomber au Burkina Faso depuis quelques jours.
Mercredi [le 2 septembre 2009], des pluies diluviennes se sont abat-
tues sur Ouagadougou, la capitale, provoquant de terribles inonda-
tions, du jamais vu dans le pays. Selon les derniers bilans partiels
e´tablis par le gouvernement, il y a au moins 5 morts, 150 000
sans-abris et plusieurs disparus. Au Niger, les eaux de la valle´e
de Telwa ont inonde´ Agadez. La digue qui prote`ge la ville a e´te´
de´truite. Au Se´ne´gal, les pluies continuent d’inonder la banlieue
de Dakar. Des pluies, mais aussi des orages. Onze personnes sont
mortes foudroye´es chez elles par manque de paratonnerres. Les
pompiers estiment que plus de 60% de la population a les pieds
dans l’eau.
Radio France Internationale,
article publie´ le 3 septembre 20091.
La mousson d’Afrique de l’Ouest est caracte´rise´e par une variabilite´ intrasaison-nie`re importante (chapitre 3), qui se traduit par l’occurrence de pe´riodes ou`
la convection se renforce, comme de´but septembre 2009 (voir l’extrait ci-dessus),
et d’autres ou`, au contraire, la se´cheresse s’installe de manie`re persistante. Les se´-
quences se`ches peuvent faire e´merger de se´rieux proble`mes de se´curite´ alimentaire,
tandis qu’a` l’inverse, des e´pisodes de pre´cipitations intenses et prolonge´es peuvent
conduire a` des inondations, des pertes e´conomiques importantes, et parfois (trop
souvent) couˆter des vies humaines. La compre´hension et la pre´vision de ces e´ve`ne-
ments sont cruciales pour mettre en oeuvre des syste`mes d’alerte pre´coce, et des
politiques de mitigation adapte´es.
La synthe`se du chapitre 3 a montre´ qu’une partie importante et significative
de cette variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO s’exprime aux e´chelles de temps
entre 10 et 25 jours, sous la forme de deux modes de variabilite´ principaux : les
modes QBZD (section 3.4.3.1) et Sahe´lien (section 3.4.3.2). Le chapitre pre´ce´-
dent (4) a e´galement souligne´ l’existence de fluctuations a` 15 jours de la de´pression
thermique saharienne, accompagne´es d’une modulation de l’activite´ convective sur
le Sahel aux meˆmes e´chelles. Au meˆme moment que les e´ve`nements HLW/HLE,
des anomalies convectives positives/ne´gatives prennent naissance sur l’est du Sa-
hel, au-dessus du Tchad et du Soudan, et se propagent vers l’Ouest, jusque sur
l’Atlantique central, d’une manie`re e´tonnamment similaire aux anomalies associe´es
au mode Sahe´lien (comparer la figure 11.a de CRL10 a` la figure 10 de Sultan et al.,
2003 – Fig. 3.25 de ce manuscrit). Cette ressemblance nous interroge sur la relation
entre ces deux modes de variabilite´, et c’est en partie a` cette question que nous
allons tenter de re´pondre au cours de ce chapitre.
La section 5.1 pre´sente une e´tude de´taille´e de la relation entre le mode principal
de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL et le mode Sahe´lien, notamment au travers
de l’article soumis re´cemment Roehrig, Chauvin, et Lafore (2010, note´ ci-apre`s
RCL10). Puis nous apporterons, au cours de la section 5.2, quelques pistes pour
comprendre les me´canismes d’interactions entre la convection sur le Sahel et la
variabilite´ intrasaisonnie`re du heat low. La section 5.3 met en avant des interactions
d’e´chelles entre les fluctuations intrasaisonnie`res du SHL, et l’activite´ synoptique
en Afrique de l’Ouest. Enfin, nous proposons, en section 5.4, une nouvelle de´finition
de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO aux e´chelles de 10–25 jours. C’est cette
1Disponible sur http://www.rfi.fr/actufr/articles/117/article_84316.asp.
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nouvelle vision qui sera e´value´e dans l’ensemble des mode`les de CMIP3 au chapitre
6.
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5.1 Variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO :
le roˆle de la de´pression thermique et des
moyennes latitudes
5.1.1 Résumé de l’article Roehrig, Chauvin et Lafore (2010)
Le chapitre 3 a montre´ que l’e´tude de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO oc-
cupe la communaute´ scientifique depuis a` peine dix ans, si l’on ne tient pas compte
des ondes d’est. Plusieurs e´tudes ont documente´ cette variabilite´, et souvent pro-
pose´ diffe´rents me´canismes qui pourraient la controˆler. Une piste importante a
souligne´ le roˆle essentiel des ondes e´quatoriales couple´es a` la convection, montrant
qu’elles peuvent eˆtre a` l’origine d’une part significative de l’ISV de la MAO. Ce-
pendant, elle n’en explique qu’une partie. Par exemple, Janicot et al. (2010a) ont
montre´ que, bien qu’ayant une structure similaire, seulement un tiers des e´ve`ne-
ments secs et humides de type Sahe´lien pouvaient eˆtre associe´s au passage d’une
onde de Rossby e´quatoriale (section 3.4.3.2). Nous proposons, dans l’article qui suit,
une autre piste pour comprendre le mode Sahe´lien, base´e sur l’e´tude d’e´ve`nements
HLE/HLW (chapitre 4) « combine´s » avec des e´ve`nements de type Sahe´lien.
Comme mentionne´ dans la section 3.4.3.2, l’indice normalise´ indSah du mode
Sahe´lien est base´ sur les EOF2, EOF3 et EOF4 de l’ACP sur un domaine Afrique de
l’Ouest, de l’OLR, filtre´ dans la bande 10–25 jours. Le composite de cet indice indSah
sur les e´ve`nements HLE (figure 3 de RCL10) montre que les e´ve`nements HLE sont
statistiquement suivis 5 jours plus tard par une phase positive de l’indice indSah,
correspondant a` un renforcement de la convection sur l’Afrique e´quatoriale et le
Sahel Est et un affaiblissement sur le Sahel Ouest (figure 2 de RCL10). De meˆme, les
e´ve`nements HLW pre´ce`dent d’environ 4 jours une phase ne´gative de l’indice indSah,
i.e. un renforcement de la convection sur le Sahel Ouest, et un affaiblissement sur le
Sahel Est et l’Afrique e´quatoriale. En fait, c’est environ 36% des e´ve`nements HLE
qui sont combine´s avec un e´ve`nement Sah+ (indSah ≥ 1), c’est-a`-dire suivis par
un e´ve`nement Sah+ 2 a` 7 jours plus tard, et 29% des e´ve`nements HLW qui sont
combine´s a` un e´ve`nement Sah- (indSah ≤ −1). A` l’inverse, c’est environ un tiers
des e´ve`nements Sah+ qui sont combine´s avec un e´ve`nement HLE (i.e. pre´ce´de´s par
un e´ve`nement HLE), et un quart des e´ve`nements Sah- qui le sont a` un e´ve`nement
HLW.
L’e´chantillon des e´ve`nements Sah+ (Sah-) peut donc eˆtre divise´ en deux par-
ties, l’une comprenant les e´ve`nements dits combine´s, l’autre les e´ve`nements dits
non-combine´s. C’est l’e´tude des composites de chacun de ces deux nouveaux e´chan-
tillons, de leurs diffe´rences notamment, qui va nous e´clairer sur le roˆle des e´ve`ne-
ments HLE (HLW) dans l’expression et l’origine des e´ve`nements Sah+ (Sah-). On
notera que l’on a pris soin d’e´valuer la significativite´ des re´sultats qui suivent a`
l’aide de deux niveaux de test de significativite´, base´ sur le test de Student (section
2.2.5.4) :
• d’une part, pour un e´chantillon donne´, on peut e´valuer dans quelle mesure
les anomalies composites sont significativement diffe´rentes de ze´ro ;
• d’autre part, on peut de´terminer dans quelle mesure les anomalies compo-
sites d’un des deux e´chantillons sont significativement diffe´rentes de celles
de l’autre e´chantillon. Ce test est d’autant plus important que les tailles des
e´chantillons sont tre`s diffe´rentes, dans un rapport 2 environ.
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Ces deux niveaux de significativite´ sont, par exemple, repre´sente´s sur les figures
6 et 7 de RCL10.
Cette analyse des composites re´ve`le alors que les e´ve`nements Sah+ combine´s
tendent a` eˆtre plus intense, a` durer plus longtemps (deux jours de plus environ) et a`
atteindre une e´chelle spatiale plus grande que les e´ve`nements Sah+ non-combine´s,
aussi bien sur le Sahel Est que sur le Sahel Ouest (figure 6 de RCL10). Dans le cas
des e´ve`nements Sah- combine´s, les diffe´rences avec les e´ve`nements non-combine´s
vont dans le meˆme sens, mais sont plus faibles et en limite de significativite´. En
revanche, les e´ve`nements Sah- combine´s sont statistiquement suivis par une pe´riode
se`che sur le Sahel Ouest d’une plus grande persistance (figure 6.b de RCL10). Cette
diffe´rence est interpre´te´e en termes d’impact sur le heat low, qui, dans le cas des
e´ve`nements Sah- combine´s avec un e´ve`nement HLW, est comme « pris en tenaille »,
ventile´ a` la fois par un cold surge sur la Libye et l’E´gypte, et une convection
renforce´e sur son flanc sud. Le SHL, effondre´, mettra alors plusieurs jours pour
se reconstruire. On peut noter, par ailleurs, que la combinaison des e´ve`nements
HLE (HLW) avec un e´ve`nement Sah+ (Sah-) amplifie leur effet d’intensification
(d’effondrement – section 4.3.2.1) de la de´pression thermique (figure 7.a de RCL10),
mais que les e´ve`nements Sah+ (Sah-) seuls n’ont statistiquement pas d’effet sur le
heat low (figure 7.b de RCL10).
Une analyse composite comple´mentaire de la fonction de courant a` 700 hPa
(figure 8 de RCL10) montre, en fait, que les anomalies de circulation anticyclo-
nique/cyclonique, observe´es pendant les e´ve`nements Sah+/Sah-, pourraient avoir
non seulement un lien avec la dynamique des ondes de Rossby e´quatoriales (Janicot
et al., 2010a), mais aussi une origine extratropicale. Dans le cas des e´ve`nements
Sah- combine´s avec un e´ve`nement HLW, une anomalie de circulation anticyclo-
nique se de´tache du train d’onde de Rossby des moyennes latitudes (chapitre 4),
au-dessus de la mer Me´diterrane´e puis se propage au-dessus de l’E´gypte et de la
mer Rouge. Elle arrive sur le flanc nord du JEA, puis se propage vers l’ouest, sans
doute prise dans le flux d’est. Les anomalies de vent associe´es en basses couches
pourraient alors moduler le flux de mousson et l’Harmattan, ge´ne´rant ainsi des
anomalies convectives sur le Sahel.
En conse´quence, deux origines possibles peuvent eˆtre propose´es pour le mode
Sahe´lien : la dynamique des ondes de Rossby e´quatoriales, et celle de la variabilite´
intrasaisonnie`re des moyennes latitudes. Mais ces deux me´canismes peuvent poten-
tiellement interfe´rer de manie`re constructive ou destructive, conduisant a` une forte
variabilite´ du syste`me. Pour mieux les comprendre, il apparaˆıt alors ne´cessaire de
les e´tudier se´pare´ment, a` l’aide de mode`les ide´alise´s par exemple.
Enfin, l’onset de la mousson est un e´ve`nement intrasaisonnier particulier et
essentiel pour les populations d’Afrique de l’Ouest. Une e´tude statistique montre
qu’il tend a` avoir lieu pre´fe´rentiellement pendant une phase Est du SHL, c’est-a`-
dire avec une ventilation re´duite sur la Libye. A` l’inverse, il est extreˆmement rare
d’observer l’occurrence du saut de mousson pendant un e´ve`nement HLW (moins
d’une fois sur 40 ans de donne´es – figure 10 de RCL10). Ces re´sultats sont cohe´rents
avec le roˆle potentiel de l’intensification de la de´pression thermique au moment de
l’onset (section 1.3.2.5).
Bien que plusieurs pie`ces du puzzle manquent encore, nous proposons, en guise
de conclusion de cet article, un sche´ma conceptuel re´sumant les interactions entre
les latitudes tempe´re´es et la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO (figure 11
de RCL10). Ce sce´nario, que nous reprenons ici, part d’un e´ve`nement HLE (t0).
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Comme nous l’avons vu en section 4.1.3.4, celui-ci a une forte probabilite´ d’eˆtre
suivi 7–8 jours plus tard par un e´ve`nement HLW :
1. Pendant un e´ve`nement HLE (t0), la variabilite´ intrasaisonnie`re des moyennes
latitudes induit une ventilation re´duite du SHL sur la Libye, et renforce´e sur
les coˆtes marocaines. Le heat low se positionne alors plus a` l’est. A` 700 hPa,
une alternance d’anomalies cyclonique/anticyclonique se propage vers l’est
au-dessus de la Me´diterrane´e. Une partie de l’anomalie cyclonique sur l’est
du bassin se de´tache du train d’onde, puis se propage vers le sud-ouest, au-
dessus de l’E´gypte, du Soudan et du Tchad, probablement advecte´e par le
vent moyen.
2. A` t0+5, une anomalie chaude s’est forme´e sur le Sahara Oriental, et le SHL
a gagne´ en intensite´, surtout dans sa partie est. L’Harmattan est alors re´duit
sur le Tchad et le Soudan, tandis que le flux de mousson y est renforce´,
conduisant a` une anomalie convective positive. Alors que le train d’ondes des
moyennes latitudes a poursuivi son chemin vers l’est, l’anomalie cyclonique a`
700 hPa a atteint le Tchad. Sa structure verticale est incline´e vers l’est. Elle
induit une intensification du flux de nord sur son flanc ouest, associe´e une
re´duction de la convection, et un renforcement du flux de sud sur son flanc
est, juste a` l’avant de l’anomalie positive de convection.
3. A` t0+8, on a une forte probabilite´ d’avoir l’occurrence d’un e´ve`nement HLW.
En conse´quence, la ventilation nord-est du SHL augmente, et une anomalie
froide se forme au-dessus de la Sicile. L’anomalie cyclonique au-dessus de
l’Afrique de l’Ouest se propage vers l’ouest, et tend a` eˆtre remplace´e sur le
Tchad par une anomalie anticyclonique, ayant aussi une origine extratropi-
cale. Les anomalies de vent en basses couches aident les anomalies convectives
a` se propager vers l’ouest.
4. A` t0+12, le cold surge atteint l’est du Sahel, ou` il conduit a` un affaiblissement
de l’activite´ convective. La succession des deux anomalies de circulation a`
700 hPa, au sud du Sahara, force une intensification du flux de mousson sur
le Sahel Ouest, probablement amplifie´e par une de´pression thermique plus
intense de t0+1 a` t0+9. On observe donc une anomalie positive de convection
sur le Sahel Ouest, et on retrouve finalement la structure des e´ve`nements Sah-.
Le SHL, ventile´ a` la fois sur son flanc sud et son flanc nord-est, s’effondre
finalement. Plusieurs jours pourront eˆtre ne´cessaires a` son re´tablissement.
Ce sce´nario est comple´mentaire a` celui qui met en jeu les ondes de Rossby
e´quatoriales. En fait, les deux me´canismes interagissent probablement, entrant alors
soit en re´sonance, soit en interfe´rence destructive.

5.1. ISV de la MAO : le roˆle de la de´pression thermique et des moyennes latitudes 227
5.1.2 Article Roehrig, Chauvin et Lafore (2010)
Intraseasonal Variability of the West African Monsoon :
The Role of Midlatitudes




3. Co-occurences of SHL and Sahelian events
4. Combined Sahelian and SHL mode events
5. Origin of the Sahelian mode : equatorial Rossby wave and/or midlatitude
intraseasonal dynamics
6. Relationships between the midlatitudes, the SHL and the WAM onset
7. Discussion and conclusion
228 Chapitre 5. Le roˆle des moyennes latitudes dans l’ISV de la MAO
Intraseasonal Variability of the West African Monsoon: The Role of Midlatitudes
R. Roehrig, F. Chauvin and J.-P. Lafore
Me´te´o-France/CNRS, CNRM/GAME, Toulouse, France.
Manuscript submitted to Journal of Climate on 27 July 2010
ABSTRACT
The understanding and forecast of persistent dry or wet periods of the West African Monsoon (WAM)
is crucial to improve food management and disaster mitigation in the Sahel region. In the past decade,
several studies have been devoted to document such high-impact events, in particular those, which
occur at the intraseasonal timescale. Attempts have also been done at proposing mechanisms which
can support such intraseasonal variability. For instance, one third of Sahelian-type break and active
periods have been partly related to the equatorial Rossby wave dynamics.
In the present study, we investigate how the Sahelian-type intraseasonal variability of the WAM is
modulated when it interacts with the recently documented intraseasonal variability of the Saharan
Heat Low (SHL) and the associated extratropical circulation. Most of such interactions occur when
the SHL events lead the Sahelian ones with a 5-day lag. It concerns about one third of Sahelian-type
break/active events and is shown to yield Sahelian events, which appears significantly stronger and
tends to last longer by at least 2 days and to reach a larger scale. We also argue that the Sahelian-type
WAM intraseasonal variability can partly be explained by the midlatitude intraseasonal variability,
through a major role played by the SHL. In particular, the anomalous mid-level circulations observed
during Sahelian-type wet and dry events can be advected from the midlatitudes by the mean flow. It
provides a complementary scenario to that invoking equatorial Rossby wave dynamics. Furthermore,
these two scenarri are likely to interfere together in a constructive or destructive way, leading to high
temporal and spatial variability of the Sahelian mode.
As a particular intraseasonal event, the WAM onset is shown to be clearly favored by east phases
of the SHL intraseasonal variability, as during such configurations, the Mediterranean ventilation is
weakened and the SHL is allowed to get stronger.
From these extratropical-tropical interactions, an increased predictability of WAM intraseasonal
events, as well as more skilful forecasts over the Sahel can be expected.
1. Introduction
Persistent dry periods during the summer West African
Monsoon (WAM) can lead to severe outcomes such as crop
failure and food shortage in the Sahel. Conversely, pro-
longed wet periods can favor flood occurrence and yield
loss of life and property. The understanding and forecast
of such events, especially those that occur at the intrasea-
sonal timescale, are crucial to improve food management
and disaster mitigation. In the past ten years, the WAM
intraseasonal variability has been shown to be character-
ized by large and coherent fluctuations in the rainfall and
wind fields, leading to a succession of wet and dry sequences
(Janicot and Sultan 2001; Sultan et al. 2003). These in-
traseasonal variations range from 10 to 60 days, with sig-
nificant and well-separated spectral peaks around 15 days
and 40 days.
The 25-90-daymain mode, the so-called “African MJO”
mode (Matthews 2004; Janicot et al. 2009) in reference to
the Madden and Julian Oscillation (MJO – Madden and
Julian 1994), is concomitant with a MJO-type signal over
the Indian–West Pacific sector. Matthews (2004) suggested
that equatorial dry Kelvin and Rossby waves link the MJO
in the Indian sector and the African MJO mode. Given
their respective phase velocity, they meet up over Africa
20 days after leaving the warm pool, favoring an enhance-
ment (or a decrease) of deep convection. Lavender and
Matthews (2009) and Janicot et al. (2009) also concluded
to the primary role of the convectively-coupled equatorial
Rossby wave in this 40-day teleconnection.
Mounier and Janicot (2004) highlighted the two main
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intraseasonal modes of convection in the 10-25-day range.
The first one, the Quasi-Biweekly Zonal Dipole (QBZD), is
documented in Mounier et al. (2008) as a quasi-stationary
zonal dipole whose two poles are centered along the Guinean
Coast and between 30◦W and 60◦W in the equatorial At-
lantic. The QBZD seems driven by land surface processes
over Africa, inducing combined fluctuations of cloud cover,
surface temperatures, surface pressure gradients, and low-
level zonal winds off the coast of West Africa (Grodsky
and Carton 2001; Mounier et al. 2008). The two poles of
the QBZD interact through a Kelvin wave-like disturbance
propagating eastward, which amplified the convective re-
sponse over West Africa (Mounier et al. 2008). The sec-
ond mode, the Sahelian mode, corresponds to a westward-
propagating modulation of the West African InterTropi-
cal Convergence Zone (ITCZ), with a convective anomaly
which first appears over Central Africa, then moves to the
North towards the Eastern Sahel, and which finally propa-
gates westward towards the tropical Eastern Atlantic (Sul-
tan et al. 2003; Mounier and Janicot 2004; Janicot et al.
2010). Since the present study extensively uses results
about this second mode of the WAM variability, more de-
tail will be given in the next section.
Several recent studies emphasized the possible relation-
ship of the 10-25-day WAM intraseasonal variability with
the midlatitude circulation (Vizy and Cook 2009; Chauvin
et al. 2010; Lavaysse et al. 2010). Vizy and Cook (2009)
documented the influence of Mediterranean cold air surges
on monsoon breaks. Such cold surges occur relatively often
during each summer season and propagate into northern
Africa up to the Sahel. They are preceded by the passage
of a shortwave trough over the Mediterranean, which in-
duces an acceleration of the low-level northerly wind over
Libya and Egypt. The cold surge penetration is associ-
ated with positive convective anomalies over southern Al-
geria, western Niger, northern Mali and Mauritania 2 to 5
days before it reaches the Eastern Sahel (Chad and Sudan),
where it leads in contrast to a break in convective activity.
Chauvin et al. (2010, CRL10 hereafter) investigated the
intraseasonal variability of the SHL, and emphasized that
the main intraseasonal mode of the SHL consists of two
phases, which mainly impact the SHL northern flanks and
the Mediterranean region at the 15-day timescale. One of
these phase actually captures the cold surges of Vizy and
Cook (2009). Since the present study partly focuses on this
intraseasonal SHL mode, it will be detailed in the next sec-
tion. In agreement with CRL10, Lavaysse et al. (2010) also
emphasized the impact of the midlatitude circulation, es-
pecially the role of an upper-level trough in the collapsing
period of the 10-30-day pulsations of the SHL thickness.
This leads to modifications of the low-level circulation over
the Sahel, which significantly modulates convective activ-
ity over this region.
The similarities between the 10–30-day convective anoma-
lies concomitant with the SHL intraseasonal mode of CRL10
and those of the Sahelian mode of Sultan et al. (2003) and
Mounier and Janicot (2004) led us to speculate that there
might exist a relationship between these two modes. The
purpose of this study is to investigate the statistical rela-
tionship at the intraseasonal timescale between the SHL
and the WAM, and more broadly between the midlatitude
circulation, the SHL and the WAM. Such results should
later help to increase the predictability of the WAM in-
traseasonal variability. The following analysis is mainly
based on indexes, which characterize the phase of each
mode of interest. In order to make the analysis clearer,
we first detail the main characteristics of the two modes
investigated here. Section 2 briefly introduces the SHL
intraseasonal mode and the Sahelian mode, as they were
defined and described in CRL10 and Janicot et al. (2010)
respectively. The relationship between these two modes is
investigated, first in section 3 from a statistical point of
view, and then in section 4 through a composite analysis
of events that are synchronous and of those that are not.
Especially, it is shown in section 5 that the Sahelian mode
structure also depends of anomalous circulation advection
from the midlatitudes, and not only of equatorial Rossby
waves as proposed by Janicot et al. (2010). As a specific
intraseasonal event of importance, the monsoon onset is
investigated in the light of the SHL intraseasonal mode in
section 6. Finally, a discussion concludes the present work.
2. Background
The daily-interpolated Outgoing Radiation (OLR) dataset
Liebmann and Smith (1996) is used here as a proxy for
deep convection over the West African region. The at-
mospheric circulation is supposed to be described by the
NCEP-DOE AMIP-II reanalysis dataset (Kanamitsu et al.
2002, hereafter NCEP2). The two datasets cover the 1979–
2007 period and we focus on the June to September (JJAS)
summer season.
a. The SHL intraseasonal mode
The intraseasonal SHL mode is defined as in CRL10.
A complex Principal Component Analysis (PCA) was per-
formed over the daily 850 hPa potential temperature θ850,
over the domain 20◦N–40◦N, 20◦W–40◦E, which covers
the northern flank of the SHL. θ850 was first bandpass fil-
tered in the 10–60-day range using a Lanczos filter (Duchon
1979). The first complex EOF explains about 31% of the
total filtered variance and the corresponding temporal com-
plex principal component was used to construct a SHL
index (CRL10). This SHL index is supposed to be nor-
malized by its standard deviation, and is used to define
HLE and HLW events. HLE (respectively HLW) events
correspond to the dates when the SHL index is maximum
(respectively minimum) and greater than one (respectively
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Fig. 1. Sketches of the HLE (left column) and HLW (right column) events. a) Composite structure of HLE/HLW events at lag t0-2 days,
at 200 hPa: 10-60-day bandpass filtered geopotential height in colors (in mgp) and wind in vectors, and reconstructed zonal wind in contours
(one contour every 4 m s−1 between 14 and 22 m s−1. b) Composite structure of HLE/HLW events at lag t0, at 850 hPa: 10-60-day bandpass
filtered potential temperature in colors (in K) and wind in vectors, and reconstructed potential temperature in black contours (one contour
every 2 K between 38 and 42 K). The reconstructed mean sea level pressure is displayed in green contours (one contour every 2 hPa, between
1016 and 1024 hPa). c) Same as b), but at lag t0+4 days
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lower than minus one). 115 HLE and 113 HLW events are
thus identified during the 1979–2007 period, i.e. about 4
HLE events and 4 HLW events per JJAS season. Compos-
ites of 10-60-day bandpass filtered atmospheric fields are
then derived to sketch out the structure of these two types
of events (Fig. 1). The SHL mode has a typical timescale
of 15 days (CRL10).
As shown in CRL10, the SHL intraseasonal events are
preceded by the southward penetration of Rossby wave dis-
turbance over Europe and North Africa, traveling along the
polar and subtropical jets. These disturbances are max-
imum two days before the SHL events (t0-2, Fig. 1.a).
Large modulations of the upper-tropospheric jets are in-
duced, with quasi-barotropic wind anomalies between 700
and 200 hPa and a slight westward tilt between the surface
and 700 hPa (low-level wind anomalies are ahead of those
in the upper levels – Fig. 10 of CRL10). These anomalies
lead to large impact on the Azores anticyclone structure 2
days later (t0, Fig. 1.b): it is contracted over the subtrop-
ical Atlantic and enhanced (1024 hPa) during HLE events
(Fig. 1.b, left column) whereas it extends relatively far
over Western Europe and appears a bit weaker (1022 hPa)
during HLW events (Fig. 1.b, right column). During HLW
events, the induced low-level circulations build a maximum
temperature anomaly over the coast of Morocco and Mau-
ritania, propagating southwestward, and a minimum tem-
perature anomaly between Libya and Sicily, propagating
southeastward towards the Eastern Sahel (Figs. 1.b and c,
right column). During 4 days, the low-level SHL ventilation
(Chou et al. 2001) is enhanced over Libya and Egypt, fi-
nally leading to a decrease of the SHL intensity at t0+4, es-
pecially in its eastern part (Fig. 1.c, right column). These
HLW events are very close to the cold surges of Vizy and
Cook (2009), but capture them 4 days in advance when
they still are over the eastern Mediterranean. On the op-
posite, HLE events correspond to the opposite temperature
structure, which propagates as in the west phase (Figs. 1.b
and c, left column). During HLE events, the Libyan SHL
ventilation is reduced, leading to a stronger SHL 4 days
later (t0+4, Figs. 1. c, left column)
Finally, HLW events are concomitant with an enhanced
convective signal over the Darfur region, which propagates
westward, as far as middle of the Atlantic, and at a veloc-
ity of about 6-7 m s−1 (CRL10). This enhanced convective
anomaly at t0 is followed 4 days later (t0+4) by the es-
tablishment of a convection break over the Eastern Sahel,
when the “cold surge” reaches these latitudes. The reverse
convective signal is observed during HLE events.
b. The Sahelian mode
The Sahelian mode is defined as in Mounier and Jan-
icot (2004) and Janicot et al. (2010). We first computed
a PCA of the OLR, over the domain 10◦S–30◦N, 30◦W–
30◦E. Before the analysis, the OLR was bandpass filtered
in the 10–25-day range, also using the Lanczos filter. The
first EOF (10.5% of the filtered variance explained) cor-
responds to the QBZD mode and the combination of the
second, third and fourth EOFs (respectively 8.1%, 5.7%
and 5.2% of the filtered variance explained) corresponds to
the Sahelian mode (Mounier and Janicot 2004). The Sa-
helian index is then derived from the reconstructed OLR
using these three EOFs, averaged over the ITCZ domain
7.5◦N–12.5◦N, 10◦W–10◦E. It is also standardized. We
then define Sah+ or break events in reference to the cen-
tral and western Sahel (respectively Sah- or active events)
as the dates when this Sahelian index is maximum (respec-
tively minimum) and greater than one (respectively minus
one). Over the 1979–2007 period, 141 Sah+ and 138 Sah-
events are identified, i.e. about 4.8 Sah+ and 4.8 Sah-
events per year.
Figure 2 shows the Sahelian mode structure for the two
types of events (Sah+ and Sah-) as the composite of the 10–
60-day bandpass filtered OLR, 925 hPa wind and 700 hPa
geopotential height. The Sahelian mode pattern is char-
acterized at t0 by two poles of opposite OLR anomalies,
one centered over equatorial Africa and the Eastern Sa-
hel between 5◦S and 15◦N and another covering the whole
West Africa with a broad northward extension over the Sa-
hara. The Sahelian mode is propagative as observed on the
lagged composites from t0-6 to t0, with a mean propaga-
tion velocity of about 6 m s−1. The anomalies first build
up and enhance over the eastern equatorial Africa, then
move northward up to 15◦N and finally propagate west-
ward until the signal disappears over the tropical Atlantic.
The apparent timescale of the Sahel mode is 15 days. At
t0, the negative OLR anomalies of Sah- events are associ-
ated with a cyclonic circulation ahead and a anticyclonic
one behind, at 925 hPa and also clear at 700 hPa in the
geopotential height anomalies (Fig. 2 – see also Janicot
et al. 2010). A slight eastward is observed between the 925
hPa wind anomalies and 700 hPa troughs and ridges, driv-
ing an enhanced moisture advection just ahead (westward)
of the enhanced convective area. The reverse pattern is
associated with the positive OLR anomalies of the Sah+
events (anticyclonic ahead and cyclonic behind). Taylor
(2008) showed that land-atmosphere interaction processes
may contribute to the maintenance and propagation of such
convective anomalies. Janicot et al. (2010) also evaluated
that about one third of the Sahelian events are concomi-
tant with a strong convectively-coupled equatorial Rossby
wave occurrence over West Africa, which may support the
Sahelian mode dynamics and corresponds to the “purely
internal atmospheric mode” of Lavender et al. (2010).
Prior to active events (Sah- events), Sultan et al. (2003)
also mentioned an anomalous cyclonic circulation centered
at 40◦N associated with an increase of northerly winds near
20◦E and north of 20◦N, indicating that the atmospheric
interactions between the extratropics and the tropics may



































































Fig. 2. Composite structure of positive (left column) and negative (right column) Sahelian events at lags t0-6, t0-4, t0-2 and t0 (from top to
bottom): 10-60-day bandpass filtered OLR in colors (in W m−2), 925 hPa wind in vectors and 700 hPa geopotential height in contours (one
contour every 1 mgp, zero contour being omitted). Inspired from Janicot et al. (2010)
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Fig. 3. Composite of the Sahelian index against the HLE (solid)
and HLW (dashed) events. The circles indicate the 95% level of
significance of the composite according a two-tailed Student’s test.
occur at the intraseasonal timescale over this region. In-
deed, we do observe a wave-like structure in the 700 hPa
geopotential height over Northern Africa and the Mediter-
ranean between lags t0-6 and t0-4 (Fig. 2). This wave
pattern seems to propagate eastward over the Mediter-
ranean and appears to continue slightly southward over
Egypt and the Arabic Peninsula. There the geopotential
height anomaly divides into two parts, one continuing fur-
ther eastward, the other one more westward over the north-
ern Sahel. Even though we do not present the correspond-
ing composites for the SHL mode events, such a feature is
also observed during HLE and HLW scenarii, as it can be
inferred with the 200 hPa geopotential height composite on
Fig. 1.a as the SHL mode structure is almost barotropic
between 700 and 200 hPa (Fig. 10 of CRL10). We investi-
gate these similarities later in this study.
3. Co-occurrences of SHL and Sahelian events
We first evaluate the relationship between Sahelian ac-
tive/break events and HLE/HLW events. The correlation
between the Sahelian and the SHL indexes is relatively
weak, with a significant peak of about 0.3, when the SHL
index is leading by 5 days (not shown). This low value
indicates that there are some sequences where the two sig-
nals have some coherence or are correctly phased, and some
where they are uncorrelated or not with the good phase be-
tween the two. The composite of the Sahelian index against
the HLE/HLW events (Fig. 3) confirms this interpretation.
The significant peak at t0+5, t0 referring to HLE events
(Fig. 3, solid line), implies that these events are statis-
tically followed 5 days later by a positive Sahelian index.
66% of HLE events are combined with a positive Sahelian
index 5 days later, and 29% of HLE events are combined
with a Sah+ events at such a lag (Fig. 4.a). On the op-
posite, only 7% of HLW events lead to a Sah+ event at
t0+5 (not shown but similar to Fig. 4.b). If we broaden
Fig. 4. (a) Probability density function (in %) of the Sahelian index
(normalized – no unit) at t0+5, t0 referring to HLE events. (b) Same
as (a) but at t0+4, t0 referring to HLW events.
a bit the lag criteria between the two types of events, we
find that 36% of HLE events are followed by a Sah+ event
between 2 and 7 days later (not shown). The dissymmetry
of the probability density functions (Fig. 4) indicate a high
preference for HLE events to lead 5 days later to a Sah+
phase or events, and clearly establish that HLW events are
unfavorable to Sah+ events.
Conversely, there is a significant peak in the composite
at t0+4, t0 referring to HLW events (Fig. 3, dashed line):
HLW events are statistically followed 4 days later by a neg-
ative Sahelian index (60% of them , Fig. 4.b). 23% of HLE
events are followed four days later by a Sah- events (Fig.
4.b), and this is 29% which lead to a Sah- events 2 to 7
days later (not shown). On the opposite, less than 10% of
HLE events are followed 4 days later by a Sah- (not shown,
but similar to Fig. 4.a). The HLW/Sah- sequence with a
4-day lag thus appears more probable than the HLE/Sah-
sequence.
Given these statistical relationships between HLE and
Sah+ events on the one hand, and HLW and Sah- on the
other hand, it appears that about one third of Sah+ events
(one fourth of Sah- events) can interact with HLE (HLW)
events occurring a few days before. We investigate in the
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following section such combination between Sahelian and
SHL events.
4. Combined Sahelian and SHL mode events
In order to assess how the Sahelian and SHL modes in-
teract, we select Sahelian events that are correctly phased
or “combined” in the following way: based on the rela-
tionship described in the previous section, a Sah+ (re-
spectively Sah-) event will be combined with a HLE (re-
spectively HLW) event when the normalized SHL index is
greater than one (respectively lower than minus one) dur-
ing at least one day between t0-6 and t0-4 (respectively t0-5
and t0-3). In this regard, the Sah+/Sah- events that are
too close to the limits of the JJAS period (i.e. those for
which t0-6 does not lie in the JJAS period) are not taken
into account. This selection leads to 47 (respectively 34)
combined Sah+ (respectively Sah-) events and 94 (respec-
tively 95) uncombined ones. 33% of Sah+ events are thus
combined with a HLE event, and 26% of Sah- events are
combined with HLW events. These combined events are
relatively well-distributed in the season, with slightly more
in June and September for Sah+ combined events. With
these two sets of Sah+ (or Sah-) events, we then compute
the composite structure of combined and uncombined Sa-
helian events, and compare the two. The same method
is used to select combined and uncombined HLE/HLW
events.
Two different levels of significance will be computed in
the following analysis. The first level concerns the com-
bined (or uncombined) composites. A simple two-tailed
Student’s test is applied on the composite of a given field,
in order to assess its significance against the field mean
value. In the present study, this mean value is zero as we
are dealing with bandpass filtered fields. We also need to
assess the significance of the differences between the com-
bined and uncombined scenarii, especially since there is
twice as many uncombined cases as combined ones. In this
regard, the second level of significance consists of apply-
ing a two-tailed Student test on the difference between the
combined and uncombined difference.
a. Impact on convective activity
We first investigate the differences in term of convective
activity during the Sah+ scenario when there is combina-
tion or not with an HLE events (Fig. 5). During the com-
bined scenario, the convective break over the Eastern Sa-
hel of Chad and Sudan begins earlier and reaches a higher
magnitude, than in the case of uncombined scenario. It
is already clearly-identified and intense at t0-6. In order
to assess more in depth the differences between the two
scenarii, we average the OLR over the two domains shown
of Fig. 5 (lag t0-4, right column), an eastern one (10◦E–
30◦E,10◦N–20◦N) and a western one (10◦N–20◦N, 10◦W–
10◦E), and compute the composites of the averaged field
for combined and uncombined scenarii, displayed on Fig.
6. As mentioned above, the statistical significance can be
evaluated at two levels, for the composites itself (circles on
Fig. 6), and between the composites of the combined and
uncombined events (lower panels on Fig. 6). The differ-
ences of convective intensity over the eastern domain are
significant as shown on Fig. 6.a : from t0-6 to t0-2, the
eastern OLR anomaly is, in the combined Sah+ events,
approximately twice as high as in the uncombined ones
(Fig. 6.a, upper panel, solid lines). This difference reaches
a confidence level higher than 95% according to a Student’s
test (Fig. 6.a, lower panel, solid line). The more intense
break may be related to the enhanced Harmattan flow over
the Eastern Sahel (Fig. 5 at lag t0-6 and t0-4), which also
begins the previous days. The low-level northerly wind in-
crease might be the footprint of the cold surge (or HLW
phase), which preceded the HLE event, as such a transi-
tion is very likely (not shown). The break then reaches the
western part of Sahel about two days earlier than in the
combined case (Fig. 6.b, upper panel, solid lines). The pos-
itive western OLR anomaly, is also slightly increased in the
combined Sah+ just before t0, but this difference is hardly
significant at the 95% level (Fig. 6.b, lower panel, solid
line). There are also noticeable differences in the Guinean
region: the break reaches the Guinean Coast during the
combined Sah+ events, whereas uncombined Sah+ events
only concern the Sahel region between 10◦N and 20◦N (Fig.
5). These differences are significant at the 95% level (not
shown). To summarize, a Sah+ event associated with a
HLE event 5 days earlier tends to be stronger, to last longer
by at least 2 days and to have a larger scale than those that
are not phased in that way.
In the case of active events (Sah-), differences are less
clear (Figs. 6.a and b). The negative OLR anomaly over
the Eastern Sahel is a bit stronger (Fig. 6.a, upper panel,
dashed lines) but the difference between the two types of
Sah- events is hardly significant at the 95% confidence level
(Fig. 6.a, lower panel, dashed line). Over the Western
Sahel, no significant difference is observed in the event in-
tensity (Fig. 6.b). However the small break that tends to
follow the active period in the West seems to have a differ-
ent nature. It significantly lasts much longer, from t0+8 to
t0+16. We will comment a bit more on this point in the
next paragraph.
b. Impact on the SHL
As the SHL intraseasonal mode modulates the SHL ven-
tilations, especially over Libya, we should expect fluctu-
ations of the SHL intensity following HLE/HLW events,
likely similar to those of Lavaysse et al. (2010). All the
same, the Sahelian events are associated with convection
modulation over the SHL southern flank, which can also
impact on the SHL intensity, possibly through a mecha-






































































Fig. 5. Composite of positive Sahelian events combined with HLE events at a lag of -5 days (left column) and uncombined with HLE events.
10-60-day bandpass OLR is in colors (in W m−2) and 10-60-day bandpass filtered 925 hPa wind in vectors. Figures go from lag t0-6 days to
t0 from top to bottom. Only the 95% significant part is displayed.
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Fig. 6. a) Composite of the 10-60-day bandpass filtered OLR (in W m−2) averaged over the domain 10◦N-20◦N, 10◦E-30◦E (see the domain
on Fig. 4). The solid lines correspond to positive Sahelian events and dashed lines to negative Sahelian events. The thick lines correspond to
Sahelian events combined with the associated HL events, whereas the thin lines are for the Sahelian events uncombined with HL events. The
bottom graph display the absolute value of the Student’s test between the cases where there is combination and the cases where there is not.
b) Same as a), but the OLR averaged over the domain 10◦N-20◦N,10◦W-10◦E (see the domain on Fig.4).
nism similar to the shorter timescale monsoon bursts of
Couvreux et al. (2010) but acting at longer timescales.
In the present study, we define the SHL intensity as
θ850 averaged over the domain 20◦N–25◦N, 0◦E–10◦E. θ850
is very well correlated to the low-level atmospheric thick-
ness defined by Lavaysse et al. (2009), and thus it is a
good and simple proxy for the SHL intensity. The chosen
average domain corresponds to the SHL core as it can be
assessed from the θ850 climatology (Fig. 1 of CRL10). The
results are not much sensitive to the domain chosen for
characterizing the SHL intensity.
Figure 7.a (upper panel) shows the composite of the
SHL intensity, with regards to HL events, combined and
uncombined with the corresponding Sahelian event. Whether
it is combined or not, HLE events yield an increase of the
SHL intensity in about 4–5 days (Fig. 7.a, upper panel,
solid lines), whereas HLW events correspond to the transi-
tion between a relatively strong SHL and a weaker SHL, in
about a week (Fig. 7.a, upper panel, dashed lines). During
HLE events, and in the following days, the north-east SHL
border is protected from the incursion of moist an cold air
from the Mediterranean, whereas HLW events lead to cold-
surge-like features spreading south-westward over northern
Africa, i.e. an enhanced Libyan ventilation. When HL and
Sahelian events are combined, the impact on the SHL is
significantly twice as high as in the cases where there is no
combination (Fig. 7.a, upper panel, solid lines, and sig-
nificance on the lower panel with the solid line). A HLE
event combined with a Sah+ event five days later protects
the SHL at the same time from the north-east and from the
south, leading to a positive anomaly of 0.6 K of the SHL in-
tensity. Conversely, a HLW event combined four days later
with a Sah- event impacts the SHL on both north-east and
south sides, leading to a larger SHL intensity collapse of
about 0.8 K (Fig. 7.a, upper panel, dashed lines). After
such a combination of events, the SHL may need more time
to re-intensify, which can explain the significant longer con-
vective activity decrease over the Western Sahel (Fig. 6.b).
However, as shown on Fig. 7.b, on average, uncombined
Sahelian events are not able to impact on the SHL intensity.
Sahelian events seem to act only as an amplifying factor of
the HL events. These results emphasize the primary role
played by the midlatitudes in the SHL structure intrasea-
sonal variability (CRL10, Lavaysse et al. 2010), but also
that the SHL intensity does not appear as a key feature in
driving the Sahelian events.
5. Origin of the Sahelian mode: equatorial Rossby
wave and/or midlatitude intraseasonal dynam-
ics
As mentioned in the background section, one important
feature of the Sahelian mode is the cyclonic/anticyclonic
circulation observed around 700 hPa (see Fig. 2 – Sul-
tan et al. 2003; Janicot et al. 2010). Janicot et al. (2010)
related these circulations to equatorial Rossby waves, and
found that approximately one third of Sahelian events were
indeed combined with an equatorial Rossby wave. In this
section, we propose another contribution for these mid-
troposphere cyclonic/anticyclonic patterns.
Figure 8 exhibits at t0 an anomalous anticyclonic circu-
lation in the 700 hPa streamfunction and wind over Lake
Chad and a cyclonic anomalous circulation over Senegal.
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Fig. 7. a) Composite of the 10-60-day bandpass filtered 850 hPa potential temperature (in K) averaged over the domain 20◦N-25◦N, 0◦E-
10◦E. The solid lines correspond to HLE events and dashed lines to HLW events. The thick lines correspond to HL events combined with the
associated Sahelian events, whereas the thin lines are for the HL events uncombined with Sahelian events. The bottom graph displays the
absolute value of the Student’s test between the cases where there is combination and the cases where there is not. b) Same as a), but from
the point of view of Sahelian events combined and uncombined with HL events.
These anomalous circulations are associated in the low lev-
els with an enhanced monsoon flow over the Western Sa-
hel during Sah- events, ahead of the positive convective
anomaly and of the 700 hPa southerly wind anomalies
(compare Figs. 8 and 2). The Sah+ structure is rela-
tively symmetric, although the streamfunction anomalies
are less intense (not shown). In the case of uncombined
Sah- events, at t0, the 700 hPa streamfunction has an equa-
torial Rossby wave-like shape, antisymmetric along the 5◦N
latitude (symmetric for the wind). The meridional dipole
at about 20◦E at t0 is actually a westward propagating
feature, which was 4 to 6 days before between 40◦E and
60◦E. Its zonal wavenumber lies between 4 and 5, for a
propagation speed around 6–7 m s−1. This leads to a pe-
riod close to 16 days, consistently with the characteristics
of the Sahelian mode derived in Janicot et al. (2010).
In the case of combined Sah- events, the anomalous
anticyclonic circulation at 700 hPa has a higher intensity
than in the uncombined case, and appears to have an ex-
tratropical origin. At lag t0-6, the anomalous anticyclonic
pattern is over Syria and the Red Sea. It is embedded in
the eastward-propagating midlatitude wave-like pattern re-
lated to the HLW events (CRL10). At t0-4, the anomalous
anticyclonic circulation over Syria starts to divide into two
parts, one continuing eastward, the other traveling south-
westward over Egypt and northern Sudan. The latter then
propagates westward along 20◦N, likely advected by the
mean flow. Some strong and significant signal is also ob-
served over the Indian Ocean, between 60◦E and 80◦E,
at t0-6 and t0-4, but the connection with the anticyclonic
anomaly over West Africa at t0 is not obvious. It might
be the impact of the midlatitude wave train disturbance
observed during the HL mode on the Indian sector, as in
Ding and Wang (2007).
As a consequence, we can argue that there are at least
two ways for building Sahelian-type active and break se-
quences. One is related with equatorial Rossby wave dy-
namics. Such disturbances seem to originate from further
East, over the Indian Ocean. They are able to gener-
ate regions of anomalous convergence and divergence in
the low and mid-troposphere and to induce acceleration
and deceleration of the monsoon and Harmattan flows.
Such anomalous patterns yield anomalous convective ac-
tivity, which propagates westward, following the equato-
rial Rossby wave. The present results suggests another
origin for Sahelian-type events, associated with intrasea-
sonal extratropical circulations, advected over Egypt and
Sudan toward the Sahel by the mean flow, and later by
the mid-level easterlies over West Africa. The dynamics
and impacts on convection of such anomalous circulations
might be very similar to that of equatorial Rossby wave,
even though it still deserves more investigation. But what
makes the system more complex is that these two origins
can interfere, in a constructive or destructive manner. In
order to investigate more in depth the WAM intraseasonal
variability, it thus appears key to study separately the two
types of mechanism.
6. Relationship between the midlatitudes, the SHL
and the WAM onset
The previous analysis shows that there is a potential
link between the intraseasonal variability of the SHL and



































































Fig. 8. Same as Fig. 4 but for the 10-60-day bandpass filtered 700 hPa streamfunction in colors (in m2 s−1) and wind in vectors. Only the
95% level significant part is displayed.
5.1. ISV de la MAO : le roˆle de la de´pression thermique et des moyennes latitudes 239
that of the WAM. As the WAM onset is a particular in-
traseasonal event, we address in this section its relationship
with the SHL intraseasonal variability.
a. Background
The WAM season begins with intense rainfall near the
Guinea Gulf in April-May, which typically remains in place
until the end of June. Then an abrupt latitudinal shift
of the ITCZ from approximately 5◦N to 10◦N occurs and
marks the WAM onset (Sultan and Janicot 2000). The
mean onset date falls between 24 June and 30 June, de-
pending on the method and dataset used to define it (Sul-
tan and Janicot 2003; Fontaine and Louvet 2006; Fontaine
et al. 2008). This jump corresponds to the major intrasea-
sonal signal of the WAM. Various mechanisms have been
proposed: seasonal evolution of the sea surface tempera-
ture in the tropical Atlantic (Okumura and Xie 2004; Cani-
aux et al. 2010), inertial instability of the atmosphere (Ha-
gos and Cook 2007), SHL dynamics and interactions with
the northern orography of the Atlas-Ahaggar Mountains
(Sultan and Janicot 2003; Drobinski et al. 2005; Lavaysse
et al. 2009). In particular, Sultan and Janicot (2003) iden-
tified around the WAM onset an intensification of the SHL
meridional circulation, which can then yield an increase
of convective inhibition over West Africa through dry air
northerly advection in the mid and upper troposphere and
an increase of potential instability through greater inland
moisture advection. Consequently, during the monsoon on-
set, a rainfall minimum occurs, over the whole West Africa,
before potential instability is released about 10 days later.
It should be noted that the establishment of the ITCZ at
10◦N begins over the Eastern Sahel, before propagating
westward, as in the Sahelian mode (Sultan and Janicot
2003).
b. Definitions of the onset
Various definitions of the WAM onset, using various
datasets, have been proposed in the litterature (Le Barbe´
et al. 2002; Sultan and Janicot 2003; Gu and Adler 2004;
Fontaine and Louvet 2006; Fontaine et al. 2008). Even
though all definitions agree with the abrupt shift of the
ITCZ from about 5◦N to 10◦N, and other specific features
of the WAM onset, there are significant differences in the
onset dates from one definition to another. Therefore two
definitions of WAM onset dates were adopted in the present
study to investigate the relationship between the WAM
onset and the SHL intraseasonal variability as defined in
CRL10: that of Sultan and Janicot (2003 – hereafter SJ03)
and that of Fontaine and Louvet (2006 – hereafter FL06),
which gives very similar results to that of Fontaine et al.
(2008).
SJ03 onset dates are defined using the rainfall IRD (In-
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Fig. 9. Composite of the HL index averaged over pentads de-
fined with regards to onset dates. The thick lines are for the NCEP2
dataset and the thin ones for the ERA40 dataset. Solid lines cor-
respond to the SJ03 onset dates and dashed lines to those of FL06.
The circles indicate the 95% level of significance of the composite,
according to a two-tailed Student’s test.
the 1968-1990 period, and the OLR dataset for the pe-
riod from 1990. The rainfall IRD dataset is derived from
daily rainfall amount at stations located over West Africa,
and then interpolated on a regular grid (see SJ03 for de-
tails). Two rainfall indexes are defined using the 10◦W–
10◦E-averaged rainfall at 5◦N, and at 10◦N. The ITCZ shift
is defined by simultaneously a decrease of the 5◦N index
and an increase of the 10◦N index. Because there might
be an uncertainty between these two dates, an increase of
the positive slope of a similar 15◦N index is searched. A
similar method is used with the OLR dataset. Over the
period 1968-2007, the mean SJ03 onset date is 24 June,
with a standard deviation of 7 days. For comparison with
the FL06 onset pentads, we convert SJ03 onset dates into
onset pentads. These are centered on the SJ03 onset dates.
FL06 used rainfall estimates from the pentad version of
CPC Merged Analysis of Precipitation (CMAP) (Xie and
Arkin 1997), which covers the 1979-2004 period. Two rain-
fall indexes were defined, a northern index corresponding
to rainfall averaged over 7.5◦N–20◦N, 10◦W–10◦E, an a
southern index using the 0◦N–7.5◦N, 10◦W–10◦E domain.
A WAM onset index is then computed as the difference
between the standardized northern and southern indexes.
A low-pass filter removes all periods lower than 15 days,
and the onset date is defined as the first pentad of a 20-
day (or longer) period of positive WAM onset index. The
mean onset occurrence is located around 28–29 June, with
a standard deviation of 8.5 days.
c. SHL intraseasonal variability and the WAM onset
The link between the SHL intraseasonal mode and the
WAM onset is first addressed on Fig. 9 through the com-
posite of the SHL intraseasonal index (converted into pen-
tadal index) over the SJ03 and FL06 onset pentads. We
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Fig. 10. Probability density function (in %) of the HL index (nor-
malized – no unit) averaged over the pentad centered on the onset
date. The probability density function is evaluated for SJ03 onset
pentads and those of FL06, and for the two datasets NCEP2 and
ERA40.
also used the ERA40 Uppala et al. (2005) dataset to ex-
tend the SHL index up to 1968. The SHL tends to be in
a positive (or East) phase around the onset pentad, with
a maximum of 0.45 in the onset pentad. This maximum
value appears significant and consistent in the two reanal-
yses and for the two onset definitions. Figure 10 shows
the distribution of the pentadal SHL index. 20% of SJ03
onsets between 1979 and 2007 occur during a HLE event1,
and 35% of SJ03 onsets between 1968 and 2001 occur dur-
ing an HLE event. The relationship between onsets and
HLE events seems thus weaker in the last 30 years. It may
also be due to the change in the dataset used to define the
WAM onset with the SJ03 method. On the opposite, the
WAM onset almost never occurs during a HLW event (less
than 5% of the onsets). These results are consistent when
the FL06 onset dates are used.
In this section, a HLW event corresponds to a persis-
tent reinforced SHL ventilation over Libya and Egypt. It
is likely not favorable to the SHL enhancement observed
during the onset, whereas during a HLE event, or at least
during an East phase (positive pentadal SHL index), the
SHL intensification is favored by the reduced Libyan ven-
tilation. Interactions of the low-level flow with the orogra-
phy may also be at play, as mentioned in Drobinski et al.
(2005). These results re-emphasize the key role of the SHL
in the WAM onset, and indicate the role of the midlati-
tude circulation in providing favorable conditions for the
SHL intensification. Monitoring the SHL index can help
in discriminating real onset of the WAM from false start
of the rainy season, and maybe even in providing higher
predictability of the WAM onset.
1In this section, a HLE (respectively HLW) event occur when the
SHL index averaged over a pentad is greater than 1.0 (respectively
-1.0)
7. Discussion and conclusion
This study reveals tropical-extratropical interactions,
which can lead to, or at least impact on break or ac-
tive phases of the WAM, through a major role played by
the SHL intraseasonal variability. About one third of the
Sahelian-type wet or dry spells are combined with the oc-
currence of a specific SHL configuration in the previous
days, i.e. a HLE structure in the case of wet spells over
the Western Sahel and HLW structure in the case of dry
spells, about 5 days before the Sahelian event. As shown in
CRL10, such SHL events are related to the midlatitude cir-
culation, which modulates the SHL ventilations over Libya
and Morocco.
Even though a more detailed analysis is required to
tackle the different mechanisms at play, the following con-
ceptual model sketched out on Fig. 11 can be elaborated
for Sahelian-type dry and wet sequences, which have an
extratropical origin. It partly relies on the highly proba-
ble alternance of HLE and HLW phases with a 8-day lag.
Considering t0 as a HLE event, the sequence is :
1) At t0, during a HLE event, the midlatitude summer in-
traseasonal variability induces a reduced northeastern
SHL ventilation, whereas the ventilation is reinforced
on the Atlantic coast, resulting the more eastern posi-
tion of the SHL. At 700 hPa an alternance of anomalous
cyclonic/anticyclonic circulations propagates eastward
over the Mediterranean. Note that there is a westward
tilt between the wind anomalies near the surface and
those at 700 hPa. A part of the anomalous cyclonic cir-
culation is advected southwestward over Egypt, Sudan
and Chad by the mean flow.
2) At t0+5, following the reduced Mediterranean SHL ven-
tilation of the previous days, a warm anomaly forms
over Libya, Egypt and northern Sudan. The SHL re-
inforces, especially over its eastern part. Such a warm
anomaly is associated with a reduced Harmattan flow
and an increased monsoon flow over Chad and Sudan,
potentially leading to a positive convective anomaly over
the Eastern Sahel. While the midlatitude wave train
continues further eastward, the advected anomalous cy-
clonic circulation at 700 hPa is now over Chad. Its
eastward-tilted vertical structure drives an enhanced
northerly flow west of the negative convective anomaly
and an enhanced monsoon flow east of this negative
convective anomaly. Convection is weakened ahead and
increased behind the midlevel vortex, which is the foot-
print of a Sah+ event.
3) At t0+8, there is a high probability of HLW occurrence,
as the midlatitude wave train follows its path along the
subtropical westerly jet. As a result, the northeastern
SHL ventilation increases and a negative temperature
anomaly appears over Sicily. Meanwhile, the anomalous
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Fig. 11. Sketch of the combined SHL and Sahelian modes. Two levels are reported. Anomalous cyclonic/anticyclonic circulations at 700
hPa are indicated with dashed/solid circles. Low-level SHL ventilations and monsoon flow are reported with arrows whose thickness indicates
their strength. Note that there is a westward tilt between the wind anomalies near the surface and those at 700 hPa over the Mediterranean
area, and an eastward tilt between the two over West Africa.The SHL position and extension are indicated with a solid contour, red-filled when
the SHL is anomalously strong and blue-filled when it is anomalously weak. The subtropical westerly jet and the AEJ are indicated by thick
straight black arrows. The region from where equatorial Rossby waves emanate has been reported as they are likely to modulate the described
idealized scenario. See in the text for further details.
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cyclonic circulation in the midlevels over West Africa is
advected westward by the easterlies, and tends to be re-
placed over Chad by an anomalous anticyclonic circula-
tion, which originates from the midlatitude wave train
and is advected southwestward. The induced low-level
anomalous flow likely helps in propagating the convec-
tive anomalies westward.
4) At t0+12, the negative temperature anomaly can now
be considered as a cold surge (indicated by θ− on the
sketch). It reaches the eastern Sahel, where it leads to a
break of convective activity (Vizy and Cook 2009). The
succession of the two anomalous circulations at 700 hPa
south of the Sahara leads to an increased southerly flow
over the western Sahel, probably enhanced by the strong
SHL intensity of the previous days (from t0+1 to t0+9).
A positive convective anomaly is thus observed over the
western Sahel. On the opposite, the anomalous anti-
cyclonic circulation amplifies the cold surge impact on
the convective break over the eastern Sahel. This con-
vective anomaly pattern is the signature of the negative
Sahelian events. The SHL is also strongly ventilated
from both the South and the Northeast. It finally col-
lapses, what can affect its recovery time during several
days.
This scenario is complementary to that proposed by
Janicot et al. (2010), who invoked equatorial Rossby wave
dynamics. The two scenarii are very similar in terms of
impacts on the WAM. They are probably related to re-
gional features such as interactions with orography or land
surface processes (Taylor 2008; Lavender et al. 2010). But
they are also likely interfering together in a constructive or
destructive way leading to high temporal and spatial vari-
ability of the Sahelian mode. In order to achieve a more
comprehensive understanding of the WAM intraseasonal
variability, it appears worthwhile to isolate one mechanism
from the other. This is not an easy task to do in observa-
tions as the two are likely to interfere constantly together.
In this regard, idealized modeling studies will probably be
key steps to better understand the respective role of each
of the scenarii.
An application of the present results was done on the
WAM onset, considering that it is a particular intrasea-
sonal event of the WAM. It was found to be clearly favored
by HLE events, as the reduced Mediterranean ventilation
helps the SHL to intensify and drive the monsoon north-
ward.
From this study, two predictors might be computed for
the Sahelian-type break and active events: one relying on
the SHL intraseasonal variability as described by CRL10,
and another based on an indicator of the equatorial Rossby
wave activity over the Indian ocean. Such predictors may
help to increase the predictability of WAM dry and wet
spells, but also of the WAM onset.
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5.1.3 Compléments
5.1.3.1 Pre´visibilite´ des wet et dry spells sur l’Afrique de l’Ouest
Roˆle de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saha-
rienne
RCL10 ont montre´ qu’il existait un lien statistique entre le mode Sahe´lien et le mode
intrasaisonnier du SHL. Environ un tiers des e´ve`nements Sah+ sont pre´ce´de´s dans
les 5 jours par un e´ve`nement HLE, et un quart des e´ve`nements Sah- sont pre´ce´de´s
dans les 4 jours par un e´ve`nement HLW. Rappelons qu’un e´ve`nement Sah+ est
caracte´rise´ par une anomalie positive d’OLR sur le Sahel Ouest, et une anomalie
ne´gative d’OLR sur le Sahel Est et l’Afrique e´quatoriale, et qu’un e´ve`nement Sah-
correspond a` la structure oppose´e d’anomalie d’OLR (Fig. 2 de RCL10).
Dans cette section, nous examinons, par une approche simple, dans quelle me-
sure cette relation statistique permettrait de pre´voir les wet et dry spells de type
Sahe´lien, i.e. les e´ve`nements Sah+ et Sah-, et ainsi e´valuer, du moins en partie,
leur pre´dictibilite´.
Comme dans la section 4.2.3, nous proposons un sce´nario simple de pre´vision,
base´ sur un seul pre´dicteur, l’indice indSHL du mode intrasaisonnier du SHL. On
conside`re le premier jour ou` l’indice indSHL de´passe le seuil 1.0 (un e´cart-type).
Pour les saisons JJAS de 1979 a` 2007, on de´nombre 99 occasions qui satisfont ce
crite`re, sans qu’elles soient trop proches des bords de la saison. On e´value alors le
nombre d’e´ve`nements Sah+ qui se de´veloppent entre 1 et 10 jours apre`s cet instant.
Parmi les 99 occasions de de´part, on en compte 48, avec une e´che´ance de pre´vision
moyenne de 6–7 jours (Table 5.1).
Afin d’e´valuer la performance de ce sce´nario simple de pre´vision, nous reportons
e´galement dans la table 5.1 les scores de´finis en section 4.2.3, i.e. le hit rate, le
false alarm ratio, et le threat score. Pour les e´ve`nements Sah+, le hit rate est
d’environ 36%, correspondant approximativement a` la proportion d’e´ve`nements
Sah+ combine´s avec un e´ve`nement HLE utilise´s dans RCL10. Le taux de fausses
alarmes est relativement e´leve´, de l’ordre de 52%. Ne´anmoins, une moitie´ environ
de ces fausses alarmes correspond a` un indice indSah qui est, en moyenne, positif
entre 1 et 10 jours apre`s le jour de la pre´vision (non montre´, mais cohe´rent avec la
figure 4.a de RCL10), i.e. a` une phase positive du mode Sahe´lien, sans eˆtre assez
intense pour eˆtre conside´re´e comme un e´ve`nement. Le threat score est plutoˆt faible
(26%), notamment a` cause d’un nombre important d’e´ve`nements Sah+ non pre´vus
(missed). Ce re´sultat est cohe´rent avec les conclusions de RCL10, dans le sens ou`
l’origine des e´ve`nements Sahe´liens semble eˆtre au minimum double, soit en lien
avec les latitudes extratropicales et la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL associe´e,
soit en lien avec les ondes de Rossby e´quatoriales.
Le meˆme type de sce´nario de pre´vision peut eˆtre applique´ aux e´ve`nements Sah-
(Table 5.2). Les re´sultats sont assez proches, avec toutefois un taux de fausses
alarmes un peu plus e´leve´ (60%). L’e´che´ance de pre´vision moyenne est aussi un
peu plus courte (4–5 jours), ce qui est cohe´rent avec l’ide´e que les e´ve`nements
HLW sont essentiellement une re´ponse au forc¸age des moyennes latitudes, alors
que les e´ve`nements HLE font e´galement appel a` une physique plus lente, lie´e aux
processus diabatiques du heat low (Chapitre 4).
La sensibilite´ au seuil choisi pour effectuer la pre´vision a e´te´ e´value´e (Tables 5.1
et 5.2). Une diminution du seuil accroˆıt le hit rate, le taux de fausses alarmes res-
tant sensiblement le meˆme. A` l’oppose´, une augmentation du seuil augmente bien
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Table 5.1 – Performance du sce´nario simple de pre´vision des e´ve`nements Sah+, a` partir
de l’indice indSHL du mode intrasaisonnier du SHL, et pour diffe´rents choix de seuil utilise´
(0.5 a` 2.0). Un e´ve`nement Sah+ ayant lieu 1 a` 10 jours apre`s la date de pre´vision (l’indice
indSHL de´passe le seuil) est conside´re´ comme une pre´vision re´ussite (hit). Un e´ve`nement
Sah+ qui n’a pas e´te´ pre´vu est un e´ve`nement rate´ (miss). Un e´ve`nement Sah+ qui a e´te´
pre´vu mais qui n’a pas eu lieu est une fausse alarme (false alarm). Voir section 4.2.3 pour
la de´finition des trois scores de pre´vision indique´s. La seconde partie de la table indique
le nombre d’e´ve`nements Sah+ qui ont lieu de 1 a` 10 jours apre`s que l’indice indSHL passe
sous un seuil ne´gatif (-0.5 a` -2.0).
False Hit False alarm Threat E´che´ance de
Seuil Hit Miss
alarm rate ratio score pre´vision moyenne
0.5 68 64 77 52% 53% 33% 6-7 jours
1.0 48 84 51 36% 52% 26% 6-7 jours
1.5 26 106 27 20% 51% 16% 6-7 jours





Table 5.2 – Idem Table 5.1, mais pour la pre´vision des e´ve`nements Sah-.
False Hit False alarm Threat E´che´ance de
Seuil Hit Miss
alarm rate ratio score pre´vision moyenne
-0.5 65 58 89 53% 58% 31% 5-6 jours
-1.0 42 81 63 34% 60% 23% 4-5 jours
-1.5 19 104 38 15% 67% 12% 4-5 jours
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suˆr le nombre d’e´ve`nements non pre´vus, mais, de manie`re e´tonnante, ne diminue
pas vraiment le taux de fausses alarmes (contrairement a` ce qui s’e´tait passe´ pour
la pre´vision des e´ve`nements HLE/HLW en section 4.2.3). Comme l’argumentent
RCL10, les e´ve`nements Sah+/Sah- sont potentiellement le re´sultat d’interfe´rences
constructives ou destructives, entre au moins deux me´canismes, les interactions
tropiques-extra-tropiques, et les ondes de Rossby e´quatoriales. De telles interfe´-
rences ne de´pendent pas a priori de l’intensite´ associe´e a` chacun de ces deux me´ca-
nismes, ce qui pourrait expliquer pourquoi le taux de fausses alarmes de´pend peu
du seuil utilise´. Par ailleurs, un taux moyen de 50% pourrait aller dans le sens ou`
il y a essentiellement deux origines des e´ve`nements Sahe´liens, et ou` celles-ci sont
inde´pendantes.
On notera enfin qu’un indice indSHL tre`s ne´gatif a tre`s peu de probabilite´ de
donner lieu a` un e´ve`nement Sah+ dans les 1 a` 10 jours qui suivent (deuxie`me
partie de la table 5.1), tandis qu’un indice indSHL tre`s positif est tre`s rarement
suivi par un e´ve`nement Sah- (deuxie`me partie de la table 5.2). Ces re´sultats sont
tre`s cohe´rents avec ceux de RCL10 (voir leur figure 4).
Le sce´nario de pre´vision que nous avons pre´sente´ dans cette section est tre`s
simple, base´ sur un unique pre´dicteur. Ses performances ont montre´ qu’une partie
des phases actives et de pause de la MAO, de type Sahe´lien, pouvait avoir une bonne
pre´visibilite´, de l’ordre de 5 a` 7 jours, avec cependant une probabilite´ relativement
e´leve´e de faire une mauvaise pre´vision. Cette difficulte´ est vraisemblablement lie´e
aux deux origines possibles de telles se´quences, qui peuvent interfe´rer fortement
entre elles. Ces re´sultats sont, malgre´ tout, encourageants, et l’ajout d’un autre
pre´dicteur, base´ sur l’activite´ des ondes de Rossby e´quatoriales, pourrait eˆtre une
e´tape essentielle pour ame´liorer la pre´visibilite´ des wet et dry spells de la MAO.
Utilisation de la nature propagative de la convection sur le Sahel
Pour ame´liorer la pre´visibilite´ de la convection sur le Sahel, et en particulier sur
le Sahel Ouest, on peut tenter d’utiliser la nature propagative (vers l’ouest) de la
convection, qui ope`re des e´chelles du SCM (section 1.2.3.1) aux e´chelles intrasai-
sonnie`res des ondes d’est (sections 1.2.3.5 et 3.4.4.1) et du mode Sahe´lien (section
3.4.3.2). Cette nature propagative est, en fait, une des caracte´ristiques principales
des e´chelles intrasaisonnie`res lentes (10–90 jours) de la convection en Afrique de
l’Ouest, comme le montre l’e´tude simple des corre´lations de´cale´es entre l’OLR a`
l’est et celui a` l’ouest (Fig. 5.1). Dans la bande 10–90 jours, l’OLR moyen sur le
Sahel Est (10◦N–20◦N, 10◦E–30◦E) tend a` pre´ce´der de deux a` trois jours l’OLR
moyen sur le Sahel Ouest (10◦N–20◦N, 10◦O–10◦E), avec une corre´lation d’envi-
ron 0.64. La convection sur le Sahel Est explique donc environ 41% de la variance
de celle sur le Sahel Ouest. On notera que cette proportion est tre`s souvent plus
forte (corre´lation a` deux jours supe´rieure a` 0.7), sauf pour quelques anne´es (e.g.,
1988 – Fig. 5.1.a). On notera la dissyme´trie de la fonction de corre´lation entre les
de´calages temporels positifs et ne´gatifs, ce qui confirme le sens de la propagation
est-ouest du signal convectif, mais aussi la faible pe´riodicite´ de l’OLR sur le Sahel.
A` partir de la convection moyenne sur le Sahel Est et de celle sur le Sahel
Ouest, on peut de´finir deux indices qui vont caracte´riser de manie`re simple les
pe´riodes actives et de pause de la MAO sur ces deux re´gions, aux e´chelles intrasai-
sonnie`res. L’indice indEst (indOuest) sera de´fini comme la moyenne de l’OLR sur le
domaine 10◦N–20◦N, 10◦E–30◦E (10◦N–20◦N, 10◦O–10◦E), filtre´e dans la bande
10–90 jours et normalise´e par son e´cart-type. Les e´ve`nements Est+ (Est-) corres-
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Figure 5.1 – a) Corre´lations de´cale´es entre l’OLR moyenne´ sur le domaine 10◦N–20◦N,
10◦E–30◦E, et l’OLR moyenne´ sur le domaine 10◦N–20◦N, 10◦O–10◦E Composites de
l’OLR, pour chaque saison JJAS de 1979 a` 2007. L’OLR a pre´alablement e´te´ filtre´ dans
la bande 10-90 jours a` l’aide d’un filtre de Lanczos (section 2.2.3.1). b) Idem a), mais
moyenne´es sur l’ensemble des saisons JJAS de 1979 a` 2007.
pondront aux dates ou` l’indice indEst est maximum (minimum) et plus grand (petit)
que 1.0 (-1.0). On de´finit de meˆme les e´ve`nements Ouest+ et Ouest- a` partir de
l’indice indOuest. Les e´ve`nements Est+/Ouest+ (Est-/Ouest-) marqueront l’occur-
rence d’une baisse importante (un renforcement important) de l’activite´ convective
sur le Sahel Est/Ouest.
On peut alors e´valuer, comme dans le paragraphe pre´ce´dent, la pre´visibilite´ des
e´ve`nements Ouest+/Ouest- en utilisant l’information sur la convection a` l’est. Pour
cela, on de´finit a` nouveau un sce´nario simple de pre´vision, avec pour pre´dicteur
l’indice indEst. Pour chaque jour, on de´termine la valeur de l’indice indEst, et lorsque
celle-ci de´passe 1.0, on re´alise une pre´vision de l’occurrence d’un e´ve`nement Ouest+
dans les 1 a` 7 jours qui suivent. Sur 86 pre´visions re´alise´es sur l’ensemble des saisons
JJAS de 1979 a` 2007, 59% se sont re´ve´le´es exactes, avec une e´che´ance de pre´vision
moyenne de l’e´ve`nement d’environ 4 jours (Table 5.3). Le hit rate de ce sce´nario
est de 50%, et son threat score de 37%, ce qui nous semble plutoˆt inte´ressant2 pour
ce type simple de pre´vision. La diminution du seuil utilise´ pour faire la pre´vision
n’augmente que marginalement le hit rate, tandis qu’une augmentation de ce seuil
ne diminue pratiquement pas le taux de fausses alarmes. Au final, son augmentation
ou sa diminution a un impact ne´gatif sur le threat score, indiquant que le seuil 1.0
sur l’indice indEst est probablement le meilleur pour ce sce´nario.
L’application de ce type de sce´nario de pre´vision aux e´ve`nements Ouest- (e´pi-
sode de convection renforce´e sur le Sahel Ouest), avec un seuil de -1.0 sur l’indice
indEst, donne des re´sultats tre`s similaires (Table 5.4). En revanche, l’augmenta-
tion du seuil (en valeur absolue) tend a` diminuer sensiblement le taux de fausses
alarmes, tandis que sa diminution accroˆıt notablement le hit rate et le threat score.
Le choix du seuil de´pend alors du couˆt associe´ a` un e´ve`nement non pre´vu (missed),
de celui associe´ a` une fausse alarme, et du be´ne´fice associe´ a` une bonne pre´vision.
Enfin, on notera qu’une phase de convection renforce´e a` l’est, a tre`s peu de
probabilite´ de mener a` un e´pisode de break de la convection sur le Sahel Ouest
(deuxie`me partie de la table 5.4), d’autant plus que l’e´ve`nement est tre`s intense
2Ce jugement de valeur devrait cependant rester la proprie´te´ des diffe´rentes parties prenantes
d’un syste`me d’alerte pre´coce. Seule une analyse couˆts-be´ne´fices (au sens large) peut valider ou
non l’utilisation d’un tel sche´ma de pre´vision.
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Table 5.3 – Performance du sce´nario simple de pre´vision des e´ve`nements Ouest+, a`
partir de l’indice indEst, et pour diffe´rents choix de seuil utilise´ (0.5 a` 2.0). Un e´ve`nement
Ouest+ ayant lieu 1 a` 7 jours apre`s la date de pre´vision (l’indice indEst de´passe le seuil) est
conside´re´ comme une pre´vision re´ussite (hit). Un e´ve`nement Sah+ qui n’a pas e´te´ pre´vu
est un e´ve`nement rate´ (miss). Un e´ve`nement Ouest+ qui a e´te´ pre´vu mais qui n’a pas
eu lieu est une fausse alarme (false alarm). Voir section 4.2.3 pour la de´finition des trois
scores de pre´vision indique´s. La seconde partie de la table indique le nombre d’e´ve`nements
Ouest+ qui ont lieu de 1 a` 7 jours apre`s que l’indice indSHL passe sous un seuil ne´gatif
(-0.5 a` -2.0).
False Hit False alarm Threat E´che´ance de
Seuil Hit Miss
alarm rate ratio score pre´vision moyenne
0.5 53 50 89 53% 63% 27% 4-5 jours
1.0 51 52 35 50% 41% 37% 4 jours
1.5 28 75 16 27% 36% 24% 3-4 jours





Table 5.4 – Idem Table 5.3, mais pour la pre´vision des e´ve`nements Ouest-.
False Hit False alarm Threat E´che´ance de
Seuil Hit Miss
alarm rate ratio score pre´vision moyenne
-0.5 66 36 74 65% 53% 38% 4-5 jours
-1.0 51 51 42 50% 45% 35% 4-5 jours
-1.5 29 73 18 28% 38% 24% 4 jours
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a` l’est. A` l’inverse, un dry spell a` l’est sera tre`s rarement suivi par un e´pisode
convectif marque´ a` l’ouest (deuxie`me partie de la table 5.3).
5.1.3.2 Et le mode QBZD ?
L’article RCL10 s’est focalise´ sur la relation entre le mode Sahe´lien et le mode intra-
saisonnier du SHL, notamment car les anomalies de convection associe´es aux deux
modes de variabilite´ ont une propagation similaire vers l’ouest. On peut, cepen-
dant, se demander si le second mode de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO,
le mode QBZD (section 3.22), dont la nature est plus stationnaire sur l’Afrique de
l’Ouest, n’entretient pas une relation particulie`re avec ce mode intrasaisonnier de
la de´pression thermique. C’est cette question que nous abordons dans cette section.
Le mode QBZD, quelques repe`res
Le mode QBZD a largement e´te´ de´crit dans Mounier et Janicot (2004) et Mounier
et al. (2008), dont les re´sultats principaux sont repris dans la section 3.4.3.1. Nous
en rappelons ici tre`s brie`vement les principales caracte´ristiques, essentiellement en
termes de convection.
Le mode QBZD est de´fini a` partir d’une ACP simple de l’OLR, filtre´ dans la
bande 10–25 jours, applique´e sur le domaine 10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E, et pour les
saisons JJAS 1979–2007. L’indice indQBZD est alors de´fini comme l’OLR recons-
truit a` partir de l’EOF1 de cette ACP, et moyenne´ sur 7.5◦N–12.5◦N, 10◦O–10◦E.
Cet indice, suppose´ normalise´ par son e´cart-type, permet alors de de´finir des e´ve`-
nements QBZD+/QBZD-, de manie`re usuelle : les e´ve`nements QBZD+ (QBZD-)
correspondent aux dates pour lesquelles l’indice indQBZD est maximum (minimum)
et plus grand (petit) que 1.0 (-1.0). On compte 136 (132) e´ve`nements QBZD+
(QBZD-) sur l’ensemble des saisons JJAS 1979 a` 2007, soit environ 4.7 (4.6) e´ve`-
nements par saison. Mounier et al. (2008) ont montre´ que la pe´riodicite´ moyenne
de ce mode de variabilite´ e´tait de l’ordre de 15 jours.
La figure 5.2 montre l’e´volution de la structure composite de ces deux types
d’e´ve`nements, en termes d’OLR et de vent dans les basses couches (925 hPa).
Les e´ve`nements QBZD+ sont associe´s a` la mise en place, en moins de 4 jours,
d’une anomalie positive d’OLR (+10 a` +12 W m−2), couvrant quasiment toute
l’Afrique de l’Ouest et l’Afrique e´quatoriale a` t0. Cette anomalie semble gagner
progressivement le nord-ouest du continent, de t0-2 a` t0+2. On observe e´galement
une anomalie positive d’OLR sur l’oce´an Atlantique, se propageant vers l’est. Elle
est situe´e vers 40◦O a` t0-4, et atteint la coˆte ouest de l’Afrique a` t0-2. Elle est
associe´e a` de fortes anomalies de vent d’est a` 925 hPa sur tout le Golfe de Guine´e
et l’est de l’Atlantique tropical, et est vraisemblablement la trace de l’onde de
Kelvin repe´re´e par Mounier et al. (2008). On notera e´galement l’existence d’une
modulation significative de l’OLR (-8 W m−2) et du vent a` 925 hPa sur la coˆte ouest
de l’Inde, de t0-4 a` t0. Des anomalies significatives de vent sont aussi pre´sentes sur
le nord du Sahara occidental, et le nord du Soudan, notamment a` t0-4 et t0-2. Elles
ne sont pas sans rappeler celles associe´es a` la pe´ne´tration du cold surge associe´
aux e´ve`nements HLW. Comme le mentionnent Mounier et al. (2008), la structure
des e´ve`nements QBZD- est relativement syme´trique, avec toutefois des anomalies
d’OLR d’amplitude plus faible sur l’oce´an Indien.






































































Figure 5.2 – Composites de l’OLR (en couleurs, en W m−2) et du vent a` 925 hPa (en
vecteurs, en m s−1) pour les e´ve`nements QBZD+ (colonne de gauche) et QBZD- (colonne
de droite), de t0-4 a` t0+2 par pas de deux jours. L’OLR et le vent ont e´te´ filtre´s dans la
bande 10–60 jours a` l’aide d’un filtre digital (section 2.2.3.1). Seules les valeurs significatives
a` 95% de l’OLR sont indique´es, et seules les anomalies de vent dont au moins une des deux
composantes est significative a` 95% sont reporte´es.
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Co-occurrences des e´ve`nements QBZD+/QBZD- et HLE/HLW
La corre´lation de l’indice indQBZD et de l’indice indSHL, est relativement faible,
avec un maximum de 0.14 lorsque les deux indice sont en phase, avec une forte
variabilite´ interannuelle de la relation (non montre´). Cette faible corre´lation indique
qu’une partie des se´quences des deux indices sont assez cohe´rentes, mais qu’elles
sont souvent non-correle´es. La figure 5.3 insiste sur cette relation, mais d’un point
de vue e´ve`nementiel, ne conservant que la partie des indices associe´e a` une forte
modulation de la convection sur l’Afrique de l’Ouest ou a` une forte modulation
de la structure du SHL. Les e´ve`nements HLE tendent a` pre´ce´der un maximum
positif et significatif de l’indice indQBZD d’environ deux jours (Fig. 5.3.a), i.e. un
affaiblissement de l’activite´ convective sur toute l’Afrique de l’Ouest. Cette relation
est cohe´rente avec les re´sultats de CRL10 (voir leur figure 11.a). Elle est meˆme
bijective, c’est-a`-dire que les e´ve`nements QBZD+ tendent a` eˆtre pre´ce´de´s d’un
jour par un maximum positif et significatif de l’indice indSHL (Fig. 5.3.b), i.e. un
heat low se renforc¸ant a` l’est, et tre`s ventile´ a` l’ouest. En fait, on peut de´nombrer 41
e´ve`nements QBZD+ concomitants ou pre´ce´de´s de 1 ou 2 jours par un e´ve`nement
HLE, soit environ 30% de l’ensemble des e´ve`nements QBZD. A` l’inverse, c’est
environ 36% des e´ve`nements HLE qui sont concomitants ou suivis dans les deux
jours par un e´ve`nement QBZD+. Un tiers de ces deux types d’e´ve`nements peuvent
donc eˆtre qualifie´s de combine´s, au meˆme sens que dans RCL10.
De meˆme, les e´ve`nements HLW ont tendance a` eˆtre en phase avec un minimum
ne´gatif et significatif de l’indice indQBZD, c’est-a`-dire que de tels e´ve`nements sont
en phase avec un renforcement de la convection sur toute l’Afrique de l’Ouest,
comme note´ par l’analyse de CRL10. En revanche, la relation n’est pas bijective,
et les e´ve`nements QBZD- ont autant lieu pendant une phase positive que ne´gative
de l’indice indSHL. Il existe tout de meˆme environ 30% des e´ve`nements QBZD- qui
sont concomitants ou pre´ce´de´s de 1 ou 2 jours par un e´ve`nement HLW. A` l’inverse,
c’est 36% des e´ve`nements HLW qui sont en phase ou le´ge`rement en avance de 1 a`
2 jours d’un e´ve`nement QBZD-. On parlera e´galement d’e´ve`nements combine´s, qui
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Figure 5.3 – a) Composite de l’indice indQBZD du mode QBZD sur les e´ve`nements HLE
(en trait plein) et HLW (en trait tirete´). b) Composite de l’indice indSHL du mode intra-
saisonnier du SHL sur les e´ve`nements QBZD+ (en trait plein) et QBZD- (en trait tirete´).
Pour les deux graphiques, les cercles indiquent les valeurs significativement diffe´rentes de
ze´ro a` 95%.
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E´ve`nements combine´s : impact sur la convection et le heat low
Comme dans RCL10, nous pouvons maintenant examiner dans quelle mesure la
structure des e´ve`nements QBZD+ (QBZD-) est modifie´e lorsqu’ils sont combine´s
avec un e´ve`nement HLE (HLW), au sens mentionne´ dans le paragraphe pre´ce´dent.
La figure 5.4 permet de comparer qualitativement les diffe´rences de structure
entre les e´ve`nements QBZD+ combine´s avec un e´ve`nement HLE et ceux qui ne
le sont pas. Les premiers semblent commencer plus toˆt, atteindre une intensite´ un
peu plus e´leve´e a` t0, notamment a` l’est du lac Tchad (∼+2 W m−2), et durer
un peu plus longtemps a` l’ouest. On peut aussi noter a` t0+4 la pre´sence d’une
anomalie positive (∼+8 W m−2) dans la re´gion du SHL, beaucoup plus faible
dans le cas des e´ve`nements non combine´s. Nous examinerons plus loin dans quelle
mesure les e´ve`nements QBZD+/QBZD- peuvent e´ventuellement modifier l’impact
des e´ve`nements HLE/HLW sur la de´pression thermique.
La figure 5.5 permet d’e´valuer, d’une manie`re plus quantitative, les diffe´rences
note´es entre les deux types d’e´ve`nements, ainsi que leur significativite´. La me´thode
et le type de repre´sentation utilise´s ici sont les meˆmes que dans l’article RCL10
(voir la section 5.1.1). L’affaiblissement de la convection a` l’est commence signifi-
cativement plus toˆt (un a` deux jours) pendant les e´ve`nements combine´s (courbes
en trait plein de la Fig. 5.5.a), et atteint une intensite´ a` t0 une peu plus forte, de
manie`re presque significative par rapport a` celle des e´ve`nements non combine´s (la
courbe en trait plein du panneau en bas de la Fig. 5.5. atteint presque le seuil de
significativite´ a` 95%). A` l’ouest (Fig. 5.5.b), l’affaiblissement de la convection est
e´galement significativement plus intense. Il tend a` durer plus longtemps, environ
deux jours de plus. Les breaks de type QBZD atteignent donc une intensite´ et
une dure´e plus importantes lorsqu’ils sont combine´s avec un e´ve`nement HLE. Les
anomalies d’OLR associe´es sont aussi plus e´tendues spatialement, vraisemblable-
ment en lien avec le renforcement de la de´pression thermique observe´ a` la suite des
e´ve`nements HLE (voir aussi le paragraphe suivant).
En revanche, les e´ve`nements QBZD- ne semblent pas eˆtre significativement
impacte´s par l’occurrence simultane´e d’un e´ve`nement HLW (courbes en tirete´ sur
les Figs. 5.5.a et b). La seule diffe´rence significative concerne l’affaiblissement de
la convection a` l’ouest qui suit sept jours apre`s l’e´ve`nement QBZD-. Dans les cas
combine´s, on observe effectivement une anomalie positive d’OLR significative vers
t0+7, alors, que rien n’apparaˆıt significativement dans les cas non-combine´s (Fig.
5.5.b). Lorsque les e´ve`nements QBZD- sont en phase avec un e´ve`nement HLW, la
de´pression thermique est comme prise en tenaille, entre une ventilation libyenne
renforce´e, et une convection intensifie´e sur son flanc sud. L’injection de masses d’air
froides et humides dans le cœur du heat low par les ventilations nord-est et sud-
ouest, contribue fortement a` le faire s’effondrer. Le flux de mousson s’en trouverait
alors affaibli, d’ou` une phase de diminution de l’activite´ convective a` l’ouest.
L’analyse de l’e´volution de l’intensite´ du SHL appuie ce type de sce´nario (Fig.
5.6). Les e´ve`nements QBZD- combine´s avec un e´ve`nement HLW sont associe´s a`
une de´pression thermique plus faible de t0+2 a` t0+5, ce qui est pratiquement une
diffe´rence significative avec les e´ve`nements non combine´s (courbes en tirete´ sur la
Fig. 5.6.a). C’est cependant l’impact du cold surge associe´ a` l’e´ve`nement HLW qui
semble eˆtre le principal moteur de l’effondrement du SHL, e´tant donne´ qu’aucune
diffe´rence significative entre un e´ve`nement HLW combine´ et un non-combine´ n’est
observe´e (courbes en tirete´ sur la Fig. 5.6.b). Par ailleurs, un e´ve`nement QBZD-









































































Figure 5.4 – Composites de l’OLR (en couleurs, en W m−2) et du vent a` 925 hPa
(en vecteurs, en m s−1) pour les e´ve`nements QBZD+ combine´s avec un e´ve`nement HLE
(colonne de gauche) et non-combine´s a` un e´ve`nement HLE (colonne de droite), de t0-2 a`
t0+4 par pas de deux jours. L’OLR et le vent ont e´te´ filtre´s dans la bande 10–60 jours a`
l’aide d’un filtre digital (section 2.2.3.1). Seules les valeurs significatives a` 95% de l’OLR
sont indique´es, et seules les anomalies de vent dont au moins une des deux composantes
est significative a` 95% sont reporte´es.
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Figure 5.5 – a) Composite de l’OLR (en W m−2), filtre´ dans la bande 10–60 jours, et
moyenne´ sur le domaine 10◦N–20◦N, 10◦E–30◦E (voir sur la figure 5.4). Les courbes en
trait plein correspondent aux e´ve`nements QBZD+, et celles en trait tirete´ aux e´ve`nements
QBZD-. Les courbes en trait e´pais correspondent aux e´ve`nements QBZD+/QBZD- com-
bine´s aux e´ve`nements HLE/HLW, et celles en trait fin aux e´ve`nements QBZD+/QBZD-
non combine´s avec les e´ve`nements HLE/HLW. Le graphique du bas indique la valeur du
test de Student applique´ a` la diffe´rence entre l’anomalie du composite des cas combine´s et
celle du composite des cas non-combine´s. La droite horizontale en tirete´ indique le seuil
de significativite´ a` 95% du test. b) Idem a), mais pour l’OLR moyenne´ sur le domaine
10◦N–20◦N, 10◦E–30◦E (voir le domaine sur la figure 5.4).
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Figure 5.6 – a) Composite de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en K), filtre´e dans
la bande 10–60 jours, et moyenne´ sur le domaine 20◦N–25◦N, 0–10◦E. Les courbes en
trait plein correspondent aux e´ve`nements QBZD+, et celles en trait tirete´ aux e´ve`nements
QBZD-. Les courbes en trait e´pais correspondent aux e´ve`nements QBZD+/QBZD- com-
bine´s aux e´ve`nements HLE/HLW, et celles en trait fin aux e´ve`nements QBZD+/QBZD-
non combine´s avec les e´ve`nements HLE/HLW. Le graphique du bas indique la valeur du
test de Student applique´ a` la diffe´rence entre l’anomalie du composite des cas combine´s et
celle du composite des cas non-combine´s. La droite horizontale en tirete´ indique le seuil de
significativite´ a` 95% du test. b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLE/HLW combine´s
ou non aux e´ve`nements QBZD+/QBZD-.
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non combine´ ne semble pas capable, seul, d’impacter significativement l’intensite´
du SHL (courbes en tirete´ sur la Fig. 5.6.a).
De meˆme, un e´ve`nement QBZD+, seul, n’a sensiblement pas d’effet sur l’in-
tensite´ de la de´pression thermique (courbes en trait plein sur la Fig. 5.6.a), alors
qu’associe´ a` un e´ve`nement HLE, il conduit a` un creusement significatif du heat
low. Encore une fois, ce renforcement du SHL apparaˆıt comme essentiellement pi-
lote´ par l’affaiblissement de sa ventilation nord-est, associe´ aux e´ve`nements HLE
(Fig. 5.6.b).
En conclusion, les dry spells de type QBZD (e´ve`nements QBZD+) sont sensi-
blement affecte´s par l’occurrence simultane´e assez courante d’un e´ve`nement HLE.
De telles pauses de la MAO apparaissent un peu plus intenses, et durent significati-
vement plus longtemps (environ 1–2 jours a` l’est et 2 jours a` l’ouest). Les wet spells
de type QBZD (e´ve`nements QBZD-) ne sont pas apparus re´ellement impacte´s par
la concomitance d’un e´ve`nement HLW. Ils auraient statistiquement tendance a` eˆtre
plus souvent suivis par une phase d’affaiblissement de la convection a` l’ouest, pro-
bablement en lien avec l’impact des e´ve`nements HLW et du cold surge associe´ sur la
de´pression thermique saharienne. Aucun lien de cause a` effet n’a pu eˆtre observe´ au
cours de cette courte e´tude, ce qui pourrait traduire une relative inde´pendance en
termes d’origine entre le mode intrasaisonnier du SHL et le mode QBZD. Ce re´sul-
tat serait cohe´rent avec les me´canismes propose´s (interactions surface-atmosphe`re)
par Mounier et al. (2008) pour expliquer ce mode de variabilite´ (section 3.22).
5.1.3.3 L’onset de la MAO : un e´ve`nement intrasaisonnier particulier
RCL10 ont montre´ qu’il existait un lien entre la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL
et l’onset de la mousson. E´tant donne´ que ce moment particulier de la MAO ope`re
a` une e´chelle de temps infe´rieure a` la saison, il peut, et en fait doit, eˆtre conside´re´
comme un e´ve`nement intrasaisonnier, crucial pour les populations locales. La figure
5.7 est cohe´rente avec cette ide´e, et montre que le saut de mousson est en fait une
combinaison particulie`re des modes QBZD et Sahe´lien. L’onset a ge´ne´ralement lieu
un a` deux jours apre`s un maximum positif et marque´ de l’indice indQBZD. Il est
suivi deux jours plus tard par un indice indSah positif et maximum, et enfin, 7 a`
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Figure 5.7 – Composite des indices normalise´s indQBZD du mode QBZD (en trait plein)
et indSah du mode Sahe´lien (en trait tirete´) par rapport aux dates d’onset de la MAO de
Sultan et Janicot (2003), pour les 29 anne´es de 1979 a` 2007. Les cercles indiquent les valeurs
significativement diffe´rentes de ze´ro a` 95%, selon un test de Student (section 2.2.5.4).
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8 jours apre`s le saut, on observe un minimum ne´gatif de l’indice indQBZD. L’onset
de la MAO se caracte´rise donc par un affaiblissement global de la convection sur
toute l’Afrique de l’Ouest, suivi deux jours plus tard par un renforcement de la
convection a` l’est du Sahel, qui progressivement (en 5 a` 6 jours) gagne l’ensemble du
Sahel. Cette description est naturellement cohe´rente avec celle re´alise´e par Sultan et
Janicot (2003, voir aussi section 1.3.2.5), dont nous avons utilise´ les dates de saut de
mousson pour re´aliser la figure 5.7. La pre´sente analyse illustre que l’installation
de la convection sur l’Afrique de l’Ouest a` ce moment particulier de la saison
vient ge´ne´ralement de l’est. Elle insiste e´galement sur le fait que l’onset peut eˆtre
conside´re´ comme un e´ve`nement intrasaisonnier parmi les autres, e´tant simplement
celui qui a lieu a` un moment particulier de la saison (i.e. vers la fin du mois de
juin en moyenne). Dans ce cadre, toute avance´e sur la compre´hension des modes
QBZD et Sahe´lien devrait permettre une avance´e similaire a` la compre´hension de
cet instant crucial de la MAO
5.2 Variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL et mo-
dulation de la convection sur l’Afrique de
l’Ouest
RCL10 ont montre´ qu’une partie des wet et dry spells de la MAO, ceux de type
Sahe´lien, pouvaient eˆtre relie´s a` la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression ther-
mique saharienne, de´crite dans CRL10. En particulier, RCL10 soulignent, que, pen-
dant les e´ve`nements HLE (HLW) combine´s, une anomalie de circulation cyclonique
(anticyclonique) en moyenne troposphe`re pouvait se de´tacher du train d’ondes des
moyennes latitudes, associe´ a` ce mode de variabilite´ du SHL. Cette anomalie de
circulation, en arrivant au-dessus de l’Afrique de l’Ouest, induirait alors une mo-
dulation des flux de mousson et d’Harmattan dans les basses couches, qui pourrait
expliquer les fluctuations de la convection, observe´es pendant les phases du mode
Sahe´lien. Ce type de sce´nario a de´ja` e´te´ avance´ par Sultan et al. (2003) et Janicot
et al. (2010a). Nous examinons, dans cette section, quelques-uns des processus qui
pourraient eˆtre a` l’origine de la modulation de la convection, lorsque la variabilite´
intrasaisonnie`re du SHL est effectivement couple´e a` celle de la MAO. Pour cela,
nous nous focalisons sur les e´ve`nements HLE (HLW), combine´s avec un e´ve`-
nement Sah+ (Sah-), cette notion ayant e´te´ de´finie dans RCL10 (sections 5.1.1
et 5.1.2). Nous ne nous inte´ressons donc uniquement aux e´ve`nements HLE/HLW
qui mettent en jeu une modulation forte et significative de la convection sur le
Sahel, afin d’en extraire plus facilement les me´canismes en jeu.
Toute l’analyse qui suit est base´e sur la seule re´analyse NCEP2, et donc en
de´pend fortement. L’utilisation d’une autre re´analyse pourrait nous permettre de
confirmer ou infirmer les conclusions obtenues. Par ailleurs, la re´analyse NCEP2
ne simule pas des anomalies de convection re´alistes et comparables, par exemple,
a` l’OLR de la NOAA (non montre´). C’est particulie`rement le cas sur le Sahel Est,
ou` la modulation de la convection est quasiment inexistante ou n’a pas le bon pha-
sage. Les bilans similaires a` ceux propose´s dans le chapitre pre´ce´dent, en section
4.3, ne seront donc pas pre´sente´s. Les termes associe´s a` ces bilans sont, en effet, peu
souvent significatifs, et ne traduisent probablement pas la bonne physique. Nous
adopterons donc une approche assez qualitative des processus en jeu, ne pre´sentant
que quelques ingre´dients potentiellement importants pour comprendre la modula-
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tion de la convection pendant les e´ve`nements Sahe´lien combine´s. La comple`te va-
lidation des processus a` l’origine de la modulation de la convection requerrait, en
revanche, l’utilisation d’un mode`le, repre´sentant raisonnablement cette modulation
de la convection, et ou` chaque terme des bilans de tempe´rature, d’humidite´, et de
quantite´ de mouvement pourrait eˆtre diagnostique´.
5.2.1 Le rôle des basses couches
Un des ingre´dients importants pour la convection profonde est l’e´nergie disponible
en basses couches, qui, pour une grande partie, est l’e´nergie latente associe´e au
contenu en vapeur d’eau dans la couche limite. La figure 5.8 montre l’e´volution des
anomalies d’humidite´ spe´cifique a` 925 hPa, au cours des e´ve`nements HLE/HLW
combine´s. L’e´nergie des basses couches peut aussi se de´finir par la tempe´rature
potentielle e´quivalente θe (section 2.1.2.4), qui, en plus de l’humidite´, inte`gre la
contribution de la tempe´rature. Les composites de cette variable sont pre´sente´s sur
la figure 5.9.
Pour les deux types d’e´ve`nements, les anomalies d’humidite´ et de θe sont es-
sentiellement significatives au nord du Sahel, de part et d’autre du FIT (section
1.2.3.4). Pendant les e´ve`nements HLE combine´s, associe´s a` un affaiblissement de
la convection prenant naissance sur le Sahel Est et se propageant vers l’ouest, on
observe, au-dessus du nord du Soudan, la formation d’une anomalie se`che relative-
ment intense (∼-0.6 g kg−1), de t0-2 a` t0+2. C’est tre`s certainement l’intensification
de l’Harmattan au nord du FIT, et la re´duction du flux de mousson au sud, qui
ont ge´ne´re´ cette anomalie. Cette modulation du vent en basse couche est vraisem-
blablement un re´sidu de la pe´ne´tration du cold surge qui a pre´ce´de´ l’e´ve`nement
HLE (RCL10). L’anomalie d’humidite´ spe´cifique se traduit par une anomalie ne´-
gative de θe, de l’ordre de -2 K. A` t0, une anomalie ne´gative d’humidite´ spe´cifique
se forme au centre du Niger, puis une autre apparaˆıt au-dessus du Mali a` partir
de t0+2. Elles sont toutes les deux associe´es a` un renforcement de l’Harmattan au
nord du FIT et un affaiblissement du flux de mousson au sud (en intensite´ et en
e´paisseur – Fig. 5.12.d), et se traduisent par une anomalie de θe d’environ -1.5 K
(Fig. 5.9). Dans le cas des e´ve`nements HLE combine´s, bien que les affaiblissements
du flux de mousson soient significatifs, les anomalies d’humidite´ spe´cifique et de θe
restent confine´es au voisinage du FIT. Elles ne pourraient donc expliquer qu’assez
marginalement l’affaiblissement de la convection, observe´ plus au sud, pendant ce
type d’e´ve`nement.
Pendant les e´ve`nements HLW combine´s, les anomalies d’humidite´ apparaissent
e´galement le long du FIT, en association avec un renforcement du vent de mousson
au sud et un affaiblissement de l’Harmattan au nord. Elles atteignent une amplitude
d’environ +0.8 a` +1.0 g kg−1 (Fig. 5.8), ce qui se traduit par une anomalie de θe
relativement e´leve´e, pouvant de´passer 3 K (Fig. 5.9). Elles e´mergent d’abord a` l’est,
sur le Soudan (t0-2), puis gagnent progressivement le Tchad et le Niger (t0), et enfin
la Mauritanie (t0+4), tout en restant le long du FIT. Les anomalies de θe restent
confine´es pre`s de cette ligne imaginaire, tandis que celle d’humidite´ s’e´tendent un
peu plus vers le sud. Les anomalies d’humidite´, associe´es a` un renforcement du flux
de mousson, sont en partie compense´es par une tempe´rature plus froide. Au final,
les anomalies d’humidite´ et de θe jouent probablement un roˆle important dans le
renforcement de la convection observe´ pendant les e´ve`nements HLW combine´s.
La modulation du vent dans les basses couches est aussi associe´e a` des modifi-
















































Figure 5.8 – Composites, de t0-2 a` t0+4 par pas de deux jours, des anomalies d’humidite´
spe´cifique (en g kg−1, en couleurs) et du vent a` 925 hPa (en m s−1, en vecteurs), pour
les e´ve`nements HLE combine´s avec un e´ve`nement Sah+ (colonne de gauche), et pour les
e´ve`nements HLW combine´s avec un e´ve`nement Sah- (colonne de droite). Les anomalies
ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle – section
2.2.3.2), et filtre´es dans la bande 10–60 jours a` l’aide d’un filtre digital (section 2.2.3.1).
Seules les anomalies d’humidite´ spe´cifique significatives 95% sont reporte´es, et seuls les
vecteurs ayant au moins une de leurs deux composantes significatives a` 95% sont indique´s.
Le contour noir e´pais marque la position du FIT, de´fini comme l’isoligne ze´ro du vent zonal
a` 925 hPa, reconstruit a` partir des anomalies composites et de la moyenne climatologique
(section 2.2.5.3).




















































Figure 5.9 – Idem Fig. 5.8, mais pour les anomalies de tempe´rature potentielle e´quivalente
(en K, en couleurs) et du vent a` 925 hPa (en m s−1, en vecteurs).
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Figure 5.10 – a) Composite de la position du FIT, de´fini par l’isocontour ze´ro du vent
zonal a` 925 hPa, pour les e´ve`nements HLE combine´s avec un e´ve`nement Sah+, a` t0-2
(noir), t0 (rouge), t0+2 (vert), t0+4 (bleu) et t0+6 (orange). Le composite a e´te´ calcule´ sur
les anomalies du vent zonal par rapport a` la variabilite´ lente (saisonnie`re et interannuelle
– section 2.2.3.2), et le champ total a e´te´ reconstruit en ajoutant le champ moyen clima-
tologique (section 2.2.5.3). b) Idem a), mais pour les e´ve`nements HLW combine´s avec un
e´ve`nement Sah-.
cations de la position du FIT3 au cours des e´ve`nements HLE/HLW combine´s (Fig.
5.10). Sur le Tchad et le Soudan, le FIT migre vers le nord pendant les e´ve`nements
HLE combine´s, d’environ 2◦ de latitude en six jours (t0-2 a` t0+4), permettant alors
a` la convection de se de´placer aussi un peu vers le Nord. Au contraire, pendant
les e´ve`nements HLW, le FIT descend vers le sud, d’environ 2◦ en six jours aussi,
alors que, sur le Niger, vers 10◦E, il monte de 2◦ en seulement deux jours (t0-2
a` t0). Plus a` l’ouest, sur le Mali et la Mauritanie, le de´placement du FIT est de
sens oppose´, avec un le´ger de´calage d’environ deux jours. Dans cette re´gion, son
amplitude est plus faible. La migration nord-sud du FIT, pendant les e´ve`nements
HLE/HLW combine´s, contribue donc a` la formation des anomalies d’humidite´ et
de θe de´crites pre´ce´demment.
5.2.2 L’air sec en moyenne et haute troposphère
Un autre facteur de modulation de la convection profonde est l’air sec. Comme
mentionne´ dans la section 1.2.3.1, la pre´sence d’air sec au niveau du JEA (700–
600 hPa), mais aussi au-dessus (vers 500 hPa – Roca et al., 2005), est un facteur
d’organisation de la convection. Lorsque la moyenne et haute troposphe`re est se`che,
les colonnes convectives vont entraˆıner beaucoup d’air sec, ce qui peut aussi avoir
3Rappelons que le FIT peut eˆtre conside´re´ comme une limite nord de la convection profonde. Au
nord de celui-ci, c’est l’Harmattan qui domine, chaud mais trop sec pour permettre a` la convection
profonde de se de´velopper. C’est la convection se`che qui prend le relais (section 1.2.3.4).














































Figure 5.11 – Idem Fig. 5.8, mais pour les anomalies d’humidite´ relative (en %, en
couleur) et de vent a` 500 hPa (en m s−1, en vecteurs), de t0 a` t0+6 par pas de deux jours.
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tendance a` les inhiber. Redelsperger et al. (2002) ont, par exemple, montre´, sur un
cas oce´anique, qu’une phase d’humidification de la troposphe`re libre e´tait d’abord
ne´cessaire pour permettre a` la convection profonde de se de´velopper. On peut
naturellement supposer que de tels processus modulent aussi la convection sur
l’Afrique de l’Ouest.
La figure 5.11 montre le composite des anomalies d’humidite´ relative a` 5004
hPa, pour les e´ve`nements HLE/HLW combine´s. Ces anomalies sont importantes
(jusqu’a` ±10%), significatives, et de grande e´chelle. La pe´ne´tration de l’anoma-
lie de circulation cyclonique d’origine extratropicale, pendant les e´ve`nements HLE
combine´s, est associe´e a` la formation d’une anomalie ne´gative d’humidite´ relative,
situe´e sur son flanc est, ou` le flux de nord a` 500 hPa est renforce´. L’e´volution des
profils verticaux d’humidite´ et de tempe´rature au point 17.5◦N, 5◦E (Figs. 5.12.a,
c et e), montre que cette anomalie, a` 500 hPa et dans les niveaux supe´rieurs, est
le re´sultat a` la fois d’un re´chauffement et d’un asse`chement de l’atmosphe`re. Dans
les couches infe´rieures, les anomalies d’humidite´ relative sont, au contraire, uni-
quement lie´es a` leur asse`chement. Cette diffe´rence pourrait traduire une formation
faisant intervenir des me´canismes diffe´rents. Comme mentionne´ au de´but de cette
section, les bilans d’humidite´ et de tempe´rature ne permettent malheureusement
pas d’e´tablir si les anomalies d’humidite´ et de tempe´rature sont dues aux advec-
tions horizontales et verticales et/ou aux processus diabatiques. En particulier, il
est difficile d’e´valuer si c’est l’affaiblissement de la convection qui est a` l’origine de
l’anomalie se`che, ou si c’est l’advection d’air plus sec qui inhibe la convection. Dans
la re´analyse NCEP2, les anomalies des advections horizontales et verticales sont
significatives (non montre´) et tendent a` asse´cher la moyenne et haute troposphe`re,
plus qu’en re´gime climatologique. La convection s’en trouverait alors re´duite, et le
diabatisme associe´ humidifierait moins cette re´gion de l’atmosphe`re. Le renforce-
ment des vents d’est en haute troposphe`re, sur le flanc nord du JET, (Fig. 5.12.b)
peut alors contribuer a` l’advection vers l’ouest de cette anomalie d’humidite´, tan-
dis que le renforcement du vent me´ridien de nord en moyenne troposphe`re (Fig.
5.12.d) permettrait d’amplifier l’anomalie se`che.
Pendant les e´ve`nements HLW, la situation est relativement syme´trique (Fig.
5.11). Une anomalie positive d’humidite´ relative de grande e´chelle s’e´tend, a` 500
hPa, sur tout le Sahara Oriental a` t0, et se de´place vers le sud-ouest. Elle couvre
presque entie`rement le Niger et le Mali a` t0+2, puis gagne la coˆte a` t0+4. Cette
anomalie se situe dans un affaiblissement du flux de nord, et peut traduire a` la fois
une diminution de l’asse`chement par advection horizontale et verticale, et une aug-
mentation de l’humidification par convection profonde et de´traˆınement des nuages
convectifs. Encore une fois, la re´analyse ne permet pas de trancher sur la contribu-
tion de chacun de ces processus, mais indique, en tout cas, que cette pre´sence d’air
plus humide en moyenne et haute troposphe`re peut eˆtre un facteur favorable au
de´veloppement de la convection profonde pendant les e´ve`nements HLW combine´s.
On notera, enfin, que les anomalies d’humidite´ a` 500 hPa sont faibles, voire
inexistantes sur le Sahel Est, indiquant que la modulation de la convection dans
cette re´gion n’est vraisemblablement pas lie´e a` ce facteur, et potentiellement de
nature diffe´rente a` celle de la convection sur le Sahel Ouest.
4500 hPa correspond au niveau ou` les anomalies d’humidite´ relative sont maximales, pendant
les e´ve`nements HLE (Fig. 5.12.e) et HLW (non montre´) combine´s.
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Figure 5.12 – a) Composites des anomalies de tempe´rature potentielle (en K) au point
17.5◦N–5◦E, pour les e´ve`nements HLE combine´s, en fonction du de´calage temporel en abs-
cisse, et du niveau de pression, en hPa, en ordonne´e. Le contour indique les anomalies
significatives a` 95%. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par rapport a` la variabilite´ lente (sai-
sonnie`re et interannuelle – section 2.2.3.2), et filtre´e dans la bande 10–60 jours a` l’aide d’un
filtre digital (section 2.2.3.1). b) Composites des anomalies de vent zonal (en contour, en
m s−1) au point 17.5◦N–5◦E, pour les e´ve`nements HLE combine´s, en fonction du de´calage
temporel en abscisse, et du niveau de pression en hPa en ordonne´e. En couleur, nous avons
repre´sente´ le champ composite reconstruit du vent zonal, i.e. la somme du composite des
anomalies de vent zonal et de sa climatologie (section 2.2.5.3). Seules les anomalies signifi-
catives a` 95% ont e´te´ reporte´es en contour. Les anomalies ont e´galement e´te´ calcule´es par
rapport a` la variabilite´ lente et filtre´e dans la bande 10–60 jours. c) Idem a), mais pour
l’humidite´ spe´cifique (en g kg−1). d) Idem b), mais pour le vent me´ridien (en m s−1). e)
Idem b), mais pour l’humidite´ relative (en %). f) Idem b), mais pour la vitesse verticale
en coordonne´es pression ω (en mPa s−1).
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5.2.3 Stabilité de l’atmosphère
La convection est e´galement controˆle´e, en partie, par la stabilite´ verticale de l’atmo-
sphe`re. Cette proprie´te´ d’une colonne d’air peut eˆtre caracte´rise´e par deux gran-
deurs, la CAPE et la CIN (sections 1.2.3.1 et 2.1.2.4). La CAPE correspond a`
l’e´nergie qu’une parcelle d’air, issue des basses couches, peut acque´rir lors d’un
de´placement vertical de grande e´chelle, graˆce a` sa flottabilite´ par rapport a` son
environnement (i.e. en lien avec le profil de tempe´rature de la colonne). La CAPE
doit eˆtre conside´re´e comme l’e´nergie maximale, the´orique qu’une telle parcelle peut
gagner : elle ne prend pas en compte l’entraˆınement d’air environnant qui peut af-
fecter fortement les proprie´te´s de la parcelle. La CAPE donne donc une indication
de la stabilite´ d’une colonne atmosphe´rique, vis-a`-vis de de´placement verticaux de
grande e´chelle. La CIN est une mesure de la barrie`re qu’une parcelle des basses
couches doit franchir, pour atteindre le niveau ou` sa flottabilite´ devient positive.
Pour vaincre cette inhibition, des processus, lie´s, par exemple, a` la couche limite,
l’orographie et les courants de densite´, doivent permettre le soule`vement de l’air
des basse couches (Grandpeix et Lafore, 2010).
La convection peut eˆtre conside´re´e comme un processus a` seuil : pour avoir lieu,
elle doit eˆtre de´clenche´e, c’est-a`-dire qu’un processus doit lui fournir une e´nergie
suffisante pour vaincre l’inhibition (la CIN). L’intensite´ de la convection est ensuite
relie´e a` la CAPE, mais de manie`re non-line´aire, puisque la CAPE ne prend pas en
compte l’entraˆınement. Des faibles CIN vont donc favoriser le de´clenchement de la
convection, et des fortes CAPE vont lui permettre d’eˆtre plus intense. A` l’inverse,
de fortes CIN et de faibles CAPE limiteront son de´veloppement. Dans la suite,
pour fixer les ordres de grandeur, nous conside´rerons que de fortes CIN (CAPE)
sont typiquement des valeurs supe´rieures a` 50 J kg−1 (500 J kg−1).
E´tant donne´ la nature des variables CIN et CAPE, nous avons pre´fe´re´ re´aliser
des composites de leurs fonctions de densite´ de probabilite´ sur un domaine donne´,
pour caracte´riser la stabilite´ de l’atmosphe`re au cours des e´ve`nements HLE et HLW
combine´s avec un e´ve`nement Sahe´lien (Fig. 5.13). A` t0, sur le Sahel Est (12.5◦N–
17.5◦N, 10◦E–30◦E), les fortes CAPE et faibles CIN sont plus probables pendant
les e´ve`nements HLW combine´s, que pendant les e´ve`nements HLE combine´s (Fig.
5.13.a et b) :
• Pendant les e´ve`nements HLE combine´s, les fortes valeurs de CAPE et faibles
valeurs de CIN sont donc plus rares (Table 5.5) sur le Sahel Est, ce qui est
associe´ a` une diminution de la convection : environ 15% (12%) des points
du domaine ont une CAPE (CIN) supe´rieure a` 500 J kg−1 (infe´rieure a` 50 J
kg−1), contre une moyenne climatologique d’environ 25% (23%).
• Pendant les e´ve`nements HLW combine´s, l’occurrence de faibles CIN (31%)
est, au contraire, renforce´e par rapport a` la climatologie (23%), tandis que
celle de fortes CAPE reste proche de celle observe´e en moyenne (Table 5.5).
La convection profonde est donc favorise´e.
Pour les deux configurations, les variations de CAPE et de CIN peuvent, en
partie, s’expliquer par celles de la θe en basses couches (Fig. 5.9).
Quatre a` cinq jours plus tard, la situation s’inverse : les faibles CIN et fortes
CAPE deviennent plus fre´quentes cinq jours apre`s un e´ve`nement HLE combine´,
permettant la transition d’une phase de pause a` une phase active de la convection
sur le Sahel Est (Figs. 5.13.c et d, et table 5.5). A` l’oppose´, elles deviennent moins



























































Figure 5.13 – Composite, a` t0, de la fonction de densite´ de probabilite´ (en %) de la
a) CAPE et b) CIN (en J kg−1) sur le domaine 12.5◦N–17.5◦N, 10◦E–30◦E, pour les
e´ve`nements HLE (trait plein), et HLW (trait en tirete´) combine´s. La CAPE et la CIN ont
e´te´ calcule´es comme pre´sente´ dans la section 2.1.2.4, a` partir des donne´es de la re´analyse
NCEP2. La re´solution de la fonction de densite´ de probabilite´ de la CAPE est de 100 J
kg−1, et celle de la fonction de densite´ de probabilite´ de la CIN de 10 J kg−1. c) et d)
Idem a) et b), respectivement, mais a` t0+5 pour les e´ve`nements HLE et t0+4 pour les
e´ve`nements HLW.
Domaine Date Quantite´/Seuil HLE HLW Climatologie
t0
CAPE > 500 J kg−1 15% 24% 25%
12.5◦N–17.5◦N CIN < 50 J kg−1 12% 31% 23%
10◦E–30◦E
t0+5/t0+4
CAPE > 500 J kg−1 34% 18% 25%
CIN < 50 J kg−1 37% 15% 23%
10◦N–20◦N
t0+4/t0+3
CAPE > 500 J kg−1 27% 34% 30%
0◦E–10◦E CIN < 50 J kg−1 26% 39% 32%
Table 5.5 – Proportion moyenne (composite, en %) des points du domaine conside´re´
qui ve´rifient CAPE > 500 J kg−1 ou CIN < 50 J kg−1, a` une date donne´e. L’instant t0
re´fe`re a` la date de l’e´ve`nement HLE/HLW conside´re´. Les e´ve`nements HLE/HLW utilise´s
ici sont uniquement ceux combine´s avec un e´ve`nement Sahe´lien. Lorsque deux dates sont
indique´es, la premie`re correspond aux e´ve`nements HLE, la seconde aux e´ve`nements HLW.
La dernie`re colonne indique la valeur climatologique de ces proportions.
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fre´quentes quatre jours apre`s un e´ve`nement HLW combine´, favorisant la transition
oppose´e, de manie`re cohe´rente avec l’OLR-NOAA (figures 5 et 6 de RCL10). A`
cette date, θe pre´sente peu de fluctuations significatives dans les basses couches
(Fig. 5.9). Les modulations de la CAPE et de la CIN seraient donc plutoˆt relie´es
a` des modifications du profil vertical de tempe´rature. L’e´tude de son e´volution
en quelques points du Sahel Est, ne nous a cependant pas permis d’identifier, de
manie`re robuste, l’origine des fluctuations de fre´quences d’occurrence de la CAPE
et de la CIN.
La situation un peu plus a` l’ouest donne des re´sultats similaires, avec un le´ger
de´calage dans le temps : ce qu’on observe a` t0, sur le domaine 12.5◦N–17.5◦N, 10◦E–
30◦E, correspond a` t0+3/t0+4, sur le domaine 10◦N–20◦, 0◦E–10◦E (deuxie`me
partie de la table 5.5). L’amplitude du signal, dans cette dernie`re re´gion, est, ce-
pendant, un peu plus faible, ce qui pourrait souligner que ces parame`tres jouent
un roˆle moins important qu’a` l’est.
5.2.4 Conclusions
Nous avons examine´, dans cette section, comment certains ingre´dients de la convec-
tion peuvent jouer un roˆle au cours de sa modulation observe´e pendant les e´ve`ne-
ments HLE et HLW combine´s : l’e´nergie dans les basses couches (θe), notamment
la partie latente (humidite´ spe´cifique), l’air sec en moyenne et haute troposphe`re,
et la stabilite´ verticale de l’atmosphe`re (CAPE et CIN). Ces diffe´rents parame`tres
pre´sentent des anomalies fortes pendant les e´ve`nements HLE et HLW combine´s,
pouvant, en partie, expliquer les renforcements/affaiblissements de la convection
sur l’Afrique de l’Ouest :
• Le Sahel Est semble particulie`rement affecte´ par les mouvements du FIT
en basses couches, induisant des anomalies d’humidite´ et de θe. Pendant les
pe´riodes de renforcement de la convection, i.e. a` t0 pendant les e´ve`nements
HLW combine´s, et a` t0+5 pendant les e´ve`nements HLE combine´s, la CAPE y
est plus fre´quemment e´leve´e, et la CIN plus fre´quemment faible. Les anomalies
de θe dans les basses couches, peuvent, en partie, expliquer ces modulations de
la CAPE et de la CIN, mais ces dernie`res font aussi certainement intervenir
des modifications de la structure du profil vertical de tempe´rature. Ce dernier
point n’a pas pu eˆtre montre´ de manie`re robuste.
• Sur le Sahel Ouest, une dissyme´trie assez forte existe entre phases de renfor-
cement de la convection et phases d’affaiblissement. La structure des basses
couches est aussi modifie´e, essentiellement avant le renforcement de la convec-
tion, alors que les anomalies d’humidite´ et de θe, avant et pendant les phases
de break, sont faibles et confine´es de part et d’autre du FIT. Dans ce dernier
cas, de fortes anomalies d’humidite´ relative a` 500 hPa apparaissent, en lien
avec un renforcement du vent de nord et de la subsidence a` ce niveau. Elles
pourraient, en partie, eˆtre a` l’origine de la pe´riode de break de la convection.
Au contraire, pendant les phases de renforcement de la convection, l’asse`-
chement par le vent de nord, et la subsidence s’affaiblirait, et la convection,
favorise´e, injecterait de l’humidite´ en altitude. Il est cependant difficile d’e´va-
luer la contribution des divers processus qui peuvent conduire a` ces anomalies
d’humidite´ en altitude. Par ailleurs, des modulations de la CAPE et de la CIN
jouent aussi un roˆle, bien que plus faibles qu’a` l’est.
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D’autres ingre´dients, qui n’ont pas e´te´ aborde´s dans cette e´tude pre´liminaire,
pourraient e´galement jouer un roˆle important pour favoriser la convection et/ou
son organisation : les flux de surfaces, notamment le flux de chaleur latente, le
cisaillement de vent entre la surface et le niveau du JEA...
5.3 Modulation de l’activite´ des ondes d’est sur
l’Afrique de l’Ouest
Le chapitre 3 a souligne´ que les ondes d’est e´taient a` l’origine d’une grande partie de
la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO. Comme l’ont montre´ Leroux et al. (2010),
l’activite´ des ondes d’est, et plus ge´ne´ralement celle des perturbations transitoires
synoptiques, posse´de une variabilite´ intrasaisonnie`re forte, notamment corre´le´e avec
des fluctuations intrasaisonnie`res de la convection sur le Sahel Est, vers le Darfour.
E´tant donne´ que les e´ve`nements HLE et HLW5 sont associe´s a` une modulation de
la convection dans cette re´gion, on peut s’interroger sur l’impact de ces e´ve`nements
sur l’activite´ des ondes d’est sur l’Afrique de l’Ouest. Pour diagnostiquer l’activite´
des transitoires, nous utilisons la variable propose´e par Leroux et al. (2010), de´ja`





ou` PKE6 est l’e´nergie cine´tique des perturbations transitoires, et u′ et v′ les com-
posantes du vent filtre´es a` l’aide d’un filtre de Lanczos passe-haut a` 6 jours (section
2.2.3.1).
La figure 5.14 montre l’e´volution du composite de cette quantite´ moyenne´e entre
5◦N et 25◦N, au niveau 850 et 700 hPa, pendant les e´ve`nements HLE et HLW. Ces
derniers sont effectivement a` l’origine d’une modulation significative de la PKE.
Seules les phases d’affaiblissement de la PKE (∼-0.5 m2 s−2 a` 850 hPa, ∼-1 m2 s−2
a` 700 hPa), i.e. de l’activite´ des transitoires, sont re´ellement significatives. Elles sont
observe´es entre t0-2 et t0+5 pendant les e´ve`nements HLE, et entre t0+5 et t0+10
pendant les e´ve`nements HLW, c’est-a`-dire pendant les phases d’affaiblissement de
la convection sur le Sahel Est.
Ces re´sultats sont cohe´rents avec ceux de Leroux et al. (2010), et avec ceux
de Thorncroft et al. (2008, voir aussi section 1.2.3.5), qui ont montre´ que le Dar-
four e´tait vraisemblablement une re´gion cle´ pour le de´clenchement des ondes d’est.
En induisant une modulation de la convection sur cette re´gion, le mode intrasai-
sonnier du SHL pourrait alors moduler l’activite´ des perturbations transitoires en
Afrique de l’Ouest. Les re´sultats de Leroux (2009) pourraient e´galement faire pen-
cher vers une origine dynamique de cette modulation de l’activite´ des ondes d’est.
En particulier, l’e´tude pre´liminaire du mode intrasaisonnier du SHL dans le mo-
de`le de circulation ge´ne´rale simplifie´ de Leroux (2009), ou` le forc¸age diabatique
par la convection est constant, a montre´ que la modulation de la convection n’e´tait
pas une condition ne´cessaire a` celle de l’activite´ des ondes (non pre´sente´e dans ce
manuscrit).
Les ondes d’est sont un facteur d’organisation de la convection sur l’Afrique de
l’Ouest. Des phases de pause dans leur activite´ pourraient donc eˆtre, en partie, a`
5Nous revenons ici aux e´ve`nements HLE et HLW tels que de´finis dans le chapitre 4 et dans
CRL10.
6Perturbed Kinetic Energy.
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Figure 5.14 – Composite des anomalies de PKE (en m2 s−2) a` 850 hPa, moyenne´e
sur 5◦N–25◦N, pour les e´ve`nements a) HLE et b) HLW. Le contour indique le niveau de
significativite´ a` 95% de´termine´ a` l’aide d’un test de Student (section 2.2.5.4). La droite
verticale en trait e´pais, a` 17.5◦O indique la position approximative de la coˆte ouest de
l’Afrique. c) et d) Idem a) et b), respectivement, mais au niveau 700 hPa.
l’origine de l’affaiblissement de la convection sur le Sahel Ouest. Par ailleurs, les
ondes d’est sont aussi un e´le´ment important pour la cycloge´ne`se sur l’Atlantique
tropical Est, et la diminution de leur activite´, pourraient moduler significativement
l’activite´ cyclonique sur le bassin atlantique. Des e´tudes plus approfondies sont
cependant ne´cessaires pour mieux comprendre les liens entre activite´ des ondes
d’est et activite´ de la convection.
5.4 Vers une autre de´finition du mode intrasai-
sonnier propagatif de la MAO
Le mode intrasaisonnier propagatif de la MAO a e´te´ de´fini par Mounier et Ja-
nicot (2004) par le mode Sahe´lien. Il est issu des EOF2, EOF3 et EOF4 d’une
ACP simple du champ d’OLR filtre´ dans la bande 10–25 jours, sur un domaine
Afrique de l’Ouest (section 3.4.3.2). Cette de´finition n’est cependant pas simple
pour pouvoir l’appliquer a` un ensemble de mode`les de climat, e´tant donne´ qu’une
ACP de l’OLR simule´ a peu de chance de donner la meˆme structure et le meˆme
ordre des EOFs, sauf peut-eˆtre pour le premier. Nous proposons dans cette section
une nouvelle de´finition du mode intrasaisonnier propagatif de la MAO, a` l’aide
d’une ACPC (section 2.2.4.2). Cette me´thode nous semble plus facile a` appliquer a`
l’ensemble des mode`les de CMIP3, pour e´valuer leur repre´sentation de la variabi-
lite´ intrasaisonnie`re de la MAO (chapitre 6). Cette section, volontairement bre`ve,
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a pour objectif de donner les principales caracte´ristiques du mode intrasaisonnier
propagatif principal de la MAO, et de le replacer par rapport aux modes QBZD
(section 3.22) et Sahe´lien (section 3.4.3.2), de´ja` de´crit dans la litte´rature. Nous exa-
minerons e´galement sa relation avec la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression
thermique saharienne (Chapitre 4).
5.4.1 Le mode propagatif de l’OLR sur l’Afrique de l’Ouest
D’une manie`re similaire a` CRL10 (voir aussi section 2.2.4.2), nous appliquons une
ACPC a` l’OLR-NOAA, sur le domaine 10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E. L’OLR a pre´ala-
blement e´te´ filtre´ dans la bande 10–25 jours, a` l’aide d’un filtre digital (section
2.2.3.1). Le premier CEOF explique 11.9% de la variance filtre´e. Il est significatif
au sens du test de Scree, et bien se´pare´ du deuxie`me CEOF, qui explique 10.4%
de la variance filtre´e (section 2.2.4.4). E´tant donne´e la contrainte d’orthogonalite´
associe´e a` l’ACPC, nous nous concentrerons sur le premier CEOF, pre´sente´ sur la
figure 5.15. Le module du CEOF1 est maximum vers 15◦N–20◦E, et est relative-
ment important sur toute l’Afrique de l’Ouest. Bien que la fraction de variance
explique´e soit un peu faible (mais du meˆme ordre de grandeur que celle corres-
pondant au mode QBZD – section 3.4.3), nous verrons que ce poˆle est associe´ a`
une modulation de la convection importante, pouvant de´passer 40 W m−2. Celui-ci
tend a` se propager vers le nord-ouest, rapidement d’abord, a` une vitesse de phase
de l’ordre de 10 m s−1, puis plus lentement en arrivant sur le Sahel Ouest, a` environ
5 m s−1, avec une direction un peu plus vers le nord. Le champ de vitesse de phase
est moins cohe´rent sur la coˆte guine´enne et l’Afrique e´quatoriale, ou` la variance
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Figure 5.15 – Premier CEOF de l’ACPC de l’OLR-NOAA filtre´ dans la bande 10–25
jours a` l’aide d’un filtre de Lanczos (section 2.2.3.1). L’ACPC est re´alise´e sur le domaine
10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E, et sur les saisons JJAS de 1979 a` 2007. L’e´chelle en grise´ indique
le module du CEOF1 (sans unite´), et les vecteurs, les vitesses de propagation associe´es (en
m s−1, voir la section 2.2.4.2, et l’annexe 2 de CRL10).
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A` partir de ce CEOF1, il est possible, comme dans CRL10 (voir section 2.2.4.2
aussi), de construire un indice caracte´risant ce mode de variabilite´ de la convection
sur l’Afrique de l’Ouest. Cet indice, normalise´, sera note´ indOLR, et est calcule´ a`
partir de l’OLR reconstruit a` partir du CEOF1, au point 15◦N, 20◦E, ou` le module
du CEOF1 est maximum. Il nous permet alors de de´finir des e´ve`nements associe´s
a` ce mode propagatif : les e´ve`nements OLR+ (OLR-) correspondent aux dates
ou` l’indice indOLR est maximum (minimum) et supe´rieur (infe´rieur) a` 1.0 (-1.0)
e´cart-type. En moyenne sur la pe´riode 1979–2007, on de´nombre environ 4.7 (4.7)
e´ve`nements OLR+ (OLR-) par saison JJAS.
La figure 5.16 montre l’e´volution de la structure composite de l’OLR et du
vent a` 925 hPa, pour les e´ve`nements OLR+, par rapport aux e´ve`nements OLR-.
On observe une anomalie positive d’OLR qui se forme sur le Soudan a` t0-4, en
association avec un renforcement de l’Harmattan, et qui, progressivement, gagne
le Tchad et le Niger, tout en s’intensifiant. L’anomalie atteint, dans cette re´gion,
plus de 40 W m−2 a` t0, par rapport aux e´ve`nements OLR-. A` l’avant de cette
anomalie, on observe un affaiblissement du flux de mousson et un renforcement de
l’Harmattan, qui pourrait, en partie contribuer a` sa formation. L’anomalie positive
d’OLR continue vers l’ouest, et atteint les coˆtes se´ne´galaises et mauritaniennes
a` t0+4. Elle couvre e´galement une partie du Sahara occidental, indiquant que la
de´pression thermique s’est re´chauffe´e, et donc intensifie´e. L’anomalie est pre´ce´de´e
par une anomalie de circulation anticyclonique a` 925 hPa, qui se propage e´galement
vers l’ouest, et qui pourrait eˆtre, en partie, responsable de la propagation du mode
de variabilite´. Enfin, on pourra noter que l’anomalie positive d’OLR est pre´ce´de´e et
suivie par une anomalie de signe oppose´e, d’amplitude plus faible (-10 a` -15 W m−2
en diffe´rence d’e´ve`nements), soulignant alors une nature pe´riodique du phe´nome`ne,
de l’ordre d’une quinzaine de jours.
La figure 5.17 confirme l’impact de ce mode intrasaisonnier, en termes de
pre´cipitations (donne´es GPCP – section 2.1.1.2). Les anomalies de pre´cipitations
peuvent atteindre ±5 mm jour−1 et sont cohe´rentes avec celles d’OLR. On notera
e´galement l’occurrence de fluctuations d’OLR et de pre´cipitations sur l’oce´an In-
dien, notamment sur la coˆte ouest de l’Inde. Ce mode intrasaisonnier pourrait alors
eˆtre le re´sultat d’une te´le´connection entre les deux moussons, par l’interme´diaire
des ondes de Rossby e´quatoriales, par exemple.
La figure 5.18 re´sume la nature propagative des anomalies d’activite´ convective
pendant les e´ve`nements OLR+ et OLR-. Les anomalies se propagent a` une vitesse
de l’ordre de 6–7 m s−1, jusque vers 70◦O pour les anomalies positives d’OLR. Les
anomalies ne´gatives tendent a` disparaˆıtre un peu plus toˆt, vers 40◦O.
La ressemblance avec le mode Sahe´lien, de meˆme que la pre´sence d’une forte
anomalie anticyclonique a` l’avant des anomalies positives d’OLR (Fig. 5.16), nous
laisse penser que ce mode pourrait avoir un lien marque´ avec les ondes de Rossby
e´quatoriales. La figure 5.19 confirme, a` travers le composite de la fonction de cou-
rant a` 700 hPa, l’existence d’une structure tre`s similaire a` celle d’une onde de
Rossby e´quatoriale (section 3.3.2.3). A` t0, on observe, le long de la longitude 10◦O,
un dipoˆle me´ridien de la fonction de courant, avec un noyau positif vers 15◦N, et
un ne´gatif vers 10◦S. Ces deux anomalies anticycloniques, de part et d’autre de
l’e´quateur, sont associe´es a` une forte anomalie de vent d’est vers 5◦N, cohe´rent
avec celle observe´e a` 925 hPa (Fig. 5.16). Ce dipoˆle semble s’eˆtre forme´ entre t0-4
et t0-2, puisque, a` t0-4, seule l’anomalie positive de la fonction de courant est pre´-
sente sur le continent, vers 15◦N, 10◦E. On peut suivre la propagation vers l’ouest



























































































Figure 5.16 – Diffe´rence entre les composites des e´ve`nements OLR+ et OLR- de l’OLR-
NOAA (en couleurs, en W m−2), et du vent a` 925 hPa (NCEP2, en vecteur, en m s−1), pour
les de´calages temporels t0-4 a` t0+6, par pas de deux jours. Seules les valeurs significatives
a` 95% de l’OLR sont indique´es, et seules les anomalies de vent dont au moins une des deux
composantes est significative a` 95% sont reporte´es.























































































Figure 5.17 – Idem Fig. 5.16, mais pour les pre´cipitations GPCP (en mm jour−1). Aucun
test de significativite´ n’a e´te´ re´alise´ pour ce composite.
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Figure 5.18 – a) Composites des anomalies d’OLR-NOAA (en W m−2) moyenne´ dans
la bande 10◦N–20◦N, pour les e´ve`nements OLR+. Les anomalies ont e´te´ calcule´es par
rapport a` la variabilite´ saisonnie`re et interannuelle (section 2.2.3.2). Le contour en noir
indique le niveau de significativite´ a` 95% des anomalies, calcule´ a` l’aide d’un test de Student
(section 2.2.5.4). Les droites en trait e´pais indiquent les vitesses de propagation vers l’ouest,
respectivement e´gale a` 4, 6, et 8 m s−1. b) Idem a), mais pour les e´ve`nements OLR-. c)
Idem a), mais pour les anomalies de pre´cipitations GPCP (en mm jour−1) moyenne´es
dans la bande 10◦N–20◦N. Le contour noir indique le niveau de significativite´ a` 95% des
anomalies, calcule´ a` l’aide d’une me´thode de tirages ale´atoires (section 2.2.5.4). d) Idem
c), mais pour les e´ve`nements OLR-.
de ce dipoˆle, jusque vers t0+6, au milieu de l’oce´an Atlantique, ou` il commence a`
perdre en intensite´.
La figure 5.20, montrant l’e´volution du composite de l’anomalie de vent zonal
a` 700 hPa, moyenne´ entre 0 et 10◦N, permet de suivre la propagation de l’onde de
Rossby e´quatoriale. Le choix de cette bande de latitude s’explique par la position
de l’axe de syme´trie de l’onde vers 5◦N. Celle-ci, qui dans la the´orie de Matsuno
(1966) correspond a` l’e´quateur, pourrait eˆtre due a` une position de la ZCIT au nord
de l’e´quateur, modifiant alors la structure moyenne du champ de tourbillon absolu,
et donc la position de la zone ou` celui-ci s’annule. Les anomalies de vent zonal
semblent naˆıtre vers 15◦E, a` t0-5, mais on pourrait les retracer jusque sur l’oce´an
Indien, vers 80◦E. Ce mode pourrait donc eˆtre le re´sultat d’une te´le´connection avec
la mousson indienne, dont la variabilite´ a` 15 jours e´mettrait une re´ponse de type
onde de Rossby e´quatoriale. En arrivant sur l’Afrique de l’Ouest, celle-ci pourrait
alors moduler la convection, ce qui renforcerait l’onde et les anomalies de vent
associe´es.
On notera aussi la pre´sence d’anomalies de circulation significatives sur le bassin
me´diterrane´en de t0-4 a` t0 (Figs. 5.16 et 5.19), indiquant un possible lien avec les
moyennes latitudes, du meˆme type que celui de´crit dans RCL10 (voir aussi plus loin,






































































































Figure 5.19 – Idem Fig. 5.16, mais pour la fonction de courant (en couleurs, en 10−6 m2
s−2) et le vent (en vecteurs, en m s−1) a` 700 hPa.
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Figure 5.20 – a) Idem Fig. 5.18.a, mais pour les anomalies de vent zonal (en m s−1)
moyenne´ dans la bande 0–10◦N. b) Idem a), mais pour les e´ve`nements OLR-.
dans la section 5.4.3). Dans ce cas, l’anomalie positive de la fonction de courant a` t0-
4 pourrait avoir une origine extratropicale. En arrivant sur le Sahel, elle modulerait
la convection, induisant alors une re´ponse de type Gill (1980), i.e l’e´mission d’une
onde de Rossby e´quatoriale vers l’ouest et d’une onde de Kelvin vers l’est.
5.4.2 Liens avec les modes QBZD et Sahélien
Le mode intrasaisonnier propagatif principal de la MAO est, en fait, une combi-
naison particulie`re des modes QBZD et Sahe´lien. L’indice indOLR est, en effet, tre`s
corre´le´ avec l’indice indQBZD (Fig. 5.21), a` plus de 0.8 lorsque le mode QBZD pre´-
ce`de de 2 jours. Un lien existe e´galement avec le mode Sahe´lien ; il est un peu plus
faible, l’indice indOLR e´tant corre´le´ a` plus de 0.4 avec l’indice indSah lorsque l’indice
indOLR pre´ce`de de deux jours (Fig. 5.22). Le mode intrasaisonnier propagatif de
l’OLR pourrait alors eˆtre vu comme la transition entre une phase positive (ne´ga-
tive) du mode QBZD et une phase positive (ne´gative) du mode Sahe´lien. Cette
relation est confirme´e par l’analyse composite des indices indQBZD et indSah sur
les e´ve`nements OLR+ et OLR- (Fig. 5.23). Le mode intrasaisonnier propagatif de
l’OLR est donc une combinaison particulie`re entre les deux modes de´crits par Mou-
nier et Janicot (2004) et les e´tudes qui ont suivies (Mounier et al., 2008 ; Janicot
et al., 2010a).
5.4.3 Lien avec la variabilité de la dépression thermique saharienne
Enfin, le mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR est e´galement relie´ a` la varia-
bilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique, d’une manie`re similaire a` ce que
nous avons montre´ dans RCL10 pour le mode Sahe´lien. Les e´ve`nements OLR+ sont
pre´ce´de´s, significativement, de 2–3 jours par une phase positive (de type HLE) et
de 9 jours par une phase ne´gative (de type HLW) de l’indice indSHL. A` l’inverse,
les e´ve`nements OLR- sont pre´ce´de´s, significativement, de 1 jour par une phase ne´-
gative (de type HLW) et de 8–9 jours par une phase positive (de type HLE) de
cet indice (Fig. 5.24). Les e´ve`nements OLR+/OLR- sont donc pre´ce´de´s par une
alternance de phases de la de´pression thermique. On notera que seuls les instants
pre´ce´dant les e´ve`nements OLR+/OLR- pre´sentent un signal significatif, soulignant
l’impact de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL sur celle de la MAO. La figure
5.25 illustre cette succession de phase Ouest/Est du SHL, avant l’occurrence d’un
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Figure 5.21 – a) Corre´lations de´cale´es (couleurs) pour chaque saison de 1979 a` 2007
entre l’indice indOLR issu de l’ACPC de l’OLR filtre´ dans la bande 10-25 jours, et l’indice
indQBZD du mode QBZD. L’ACPC a e´te´ re´alise´e sur le domaine 10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E
sur l’ensemble des saisons JJAS de 1979 a` 2007. L’indice indQBZD pre´ce`de pour des retards
positifs. b) Idem a), mais en moyenne sur l’ensemble des saisons JJAS de 1979 a` 2007.
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Figure 5.22 – a) et b) Idem Fig. 5.21.a et b, mais pour l’indice indSah du mode Sahe´lien.
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Figure 5.23 – a) Composite de l’indice indSah du mode Sahe´lien sur les e´ve`nements OLR+
(en trait plein) et OLR- (en trait tirete´). Les cercles indiquent les valeurs significativement
diffe´rentes de ze´ro a` 95%. b) Idem a), mais pour l’indice indQBZD du mode QBZD.
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e´ve`nement OLR+. A` t0-10, une anomalie froide relativement intense se forme sur
l’est de la Me´diterrane´e. Elle se propage vers le sud, comme un cold surge, et gagne
le Sahel Est a` t0-6, co¨ıncidant avec la formation d’une anomalie positive d’OLR
dans cette re´gion, i.e. un affaiblissement de la convection (Fig. 5.16). Puis, a` t0-2,
on retrouve nettement la trace d’une phase Est de la de´pression thermique, i.e. une
anomalie chaude au-dessus des coˆtes libyennes, et une anomalie froide au-dessus
des coˆtes marocaines. Entre temps, une anomalie chaude s’est forme´e sur l’Afrique
de l’Ouest, associe´e a` la re´duction de l’activite´ convective sur le continent. Cette
anomalie positive de θ850, comme celle d’OLR, se propage vers l’ouest.
Comme propose´ par RCL10 pour le mode Sahe´lien, une partie des e´ve`nements
OLR+/OLR- pourraient donc avoir une origine extratropicale, en lien avec la varia-
bilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne. On notera a` nouveau
un signal fort sur l’Inde, en tempe´rature et en vent (Fig. 5.25), soulignant de pos-
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Figure 5.24 – Idem Fig. 5.23.a, mais pour l’indice indSHL du mode principal de la varia-
bilite´ intrasaisonnie`re du SHL.



































































































Figure 5.25 – Idem Fig. 5.16, mais pour la tempe´rature potentielle (en couleurs, en K)
et le vent (en vecteurs, en m s−1) a` 850 hPa, de t0-10 a` t0 par pas de deux jours.
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Conclusion
La pre´visibilite´ de l’activite´ intrasaisonnie`re de la mousson d’Afrique de l’Ouest est
un enjeu crucial pour les populations et les e´conomies locales. Son e´tude est, ce-
pendant, relativement re´cente, occupant une faible partie de la communaute´ scien-
tifique depuis une dizaine d’anne´es (sauf pour les ondes d’est). Aux e´chelles entre
10 et 25 jours, deux modes principaux ont e´te´ de´crits, le mode QBZD (section
3.4.3.1) et le mode Sahe´lien (section 3.4.3.2). Pour ces deux modes de variabilite´
intrasaisonnie`re, plusieurs me´canismes ont de´ja` e´te´ propose´s. Ils mettent en jeu les
ondes de Kelvin couple´es a` la convection et des interactions surface-atmosphe`re-
rayonnement pour le mode QBZD, les ondes de Rossby e´quatoriales et des inter-
actions surface-atmosphe`re pour le mode Sahe´lien.
Le chapitre 4 a montre´ que la de´pression thermique saharienne avait, elle aussi,
une variabilite´ intrasaisonnie`re importante, avec une pe´riode significative autour
de 15 jours. Celle-ci a e´te´ associe´e a` une variabilite´ de la convection sur l’Afrique
de l’Ouest aux meˆmes e´chelles de temps, pre´sentant des similitudes fortes avec le
mode Sahe´lien. C’est donc naturellement que nous avons cherche´ a` e´valuer, dans ce
chapitre, quelle e´tait la relation entre ces deux modes de variabilite´, et notamment
si les fluctuations intrasaisonnie`res du SHL pouvaient expliquer une partie des wet
et dry spells de la MAO.
La section 5.1, notamment au travers de l’article RCL10, a ainsi montre´ qu’en-
viron un tiers des e´ve`nements secs et un quart des e´ve`nements humides du mode
Sahe´lien pouvaient eˆtre associe´s a` une configuration particulie`re de la de´pression
thermique dans les jours pre´ce´dents (les e´ve`nements HLE et HLW). L’e´tude de
cette partie des e´ve`nements Sahe´liens, « combine´s » a` un e´ve`nement du mode
intrasaisonnier du SHL, a re´ve´le´ que les breaks de type Sahe´lien e´taient plus in-
tenses, duraient plus longtemps et atteignaient une e´chelle spatiale plus grande que
les breaks non combine´s. Les e´ve`nements humides de type Sahe´lien, combine´s a` la
variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL, tendent e´galement a` eˆtre un peu plus intenses
que lorsqu’ils ne sont pas combine´s, mais, surtout, ils sont statistiquement suivis
par une pe´riode se`che sur le Sahel Ouest d’une plus grande persistance. Cette diffe´-
rence a e´te´ interpre´te´e en termes d’interactions avec le heat low. Enfin, RCL10 ont
souligne´ qu’une partie des e´ve`nements Sahe´liens pouvaient avoir une origine ex-
tratropicale : des anomalies de circulation cyclonique/anticyclonique peuvent eˆtre
transporte´es, en moyenne troposphe`re, du bassin me´diterrane´en jusque sur le Sa-
hel, et ainsi moduler la convection sur l’Afrique de l’Ouest d’une manie`re similaire
aux ondes de Rossby e´quatoriales. L’existence de deux origines possibles pour le
mode Sahe´lien peut alors donner lieu a` des interfe´rences, constructives ou des-
tructives, entre ces deux me´canismes, et ainsi conduire a` une forte variabilite´ du
syste`me. Leur suivi pourrait aussi permettre d’ame´liorer la pre´visibilite´ des wet et
dry spells de la MAO, comme nous l’avons montre´, de manie`re tre`s simple, a` l’aide
des sce´narios de pre´vision de la section 5.1.3.1.
La section 5.2 a alors examine´ quelques ingre´dients essentiels pour comprendre
la modulation de la convection sur le Sahel, lorsqu’il y a effectivement interaction
entre la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL et le mode Sahe´lien. La modulation des
flux de mousson et d’Harmattan, et donc de l’e´nergie disponible dans les basses
couches, est apparue comme un facteur essentiel, notamment a` l’est du Sahel ou
dans les re´gions pre`s du FIT. La pre´sence d’air sec, en moyenne et haute tropo-
sphe`re, pourraient e´galement jouer le roˆle d’inhibiteur de la convection. La mo-
dulation de la structure verticale de l’atmosphe`re, et donc de la CAPE et de la
5.4. Vers une autre de´finition du mode intrasaisonnier propagatif de la MAO 281
CIN, a aussi e´merge´ comme un parame`tre important pour mieux comprendre les
fluctuations intrasaisonnie`res de la convection sur l’Afrique de l’Ouest. Il semble,
cependant, que seule la mode´lisation pourra nous permettre de mieux comprendre
la contribution de chacun de ces facteurs.
La variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL module aussi l’activite´ des ondes d’est
(section 5.3), vraisemblablement en lien avec son impact sur la convection dans la
re´gion du Darfour, ou via des processus dynamiques. Ces fluctuations de l’activite´
des ondes d’est, qui sont aussi un facteur d’organisation de la convection, pourrait
aussi avoir un impact sur l’activite´ convective de la re´gion, voire meˆme sur la
cycloge´ne`se, au-dessus de l’Atlantique Est.
Enfin, la section 5.4 a propose´ une nouvelle manie`re de de´finir le mode intrasai-
sonnier propagatif de la convection sur l’Afrique de l’Ouest, a` l’aide d’une ACPC.
Le mode de´tecte´, et rapidement de´crit, pre´sente des similitudes fortes avec, a` la
fois, le mode QBZD et le mode Sahe´lien. Il semble eˆtre e´galement associe´, au moins
en partie, a` la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL. C’est notamment sur ce mode
de variabilite´ que nous e´valuerons les mode`les de CMIP3, dans le prochain cha-
pitre, en particulier son lien avec le mode intrasaisonnier du SHL et les moyennes
latitudes. Ce mode nous semble, en effet, plus simple a` de´tecter dans un mode`le de
climat que le mode Sahe´lien directement.
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Les mode`les de circulation ge´ne´rale sont des outils pre´cieux pour tenter de com-prendre le climat actuel et de pre´voir son e´volution dans la perspective du
changement climatique. Ils doivent pouvoir servir de base scientifique aux de´ci-
sions politiques qui peuvent eˆtre prises en avance pour en amoindrir les impacts.
Mais pour pouvoir fournir un avis e´claire´, il est ne´cessaire d’e´valuer leurs qualite´s
et de´fauts, et d’e´tablir les incertitudes qu’un mode`le, ou un ensemble de mode`les,
peuvent avoir sur une projection donne´e. Quelques e´tudes ont montre´ la diversite´
des re´ponses de ces mode`les sur l’Afrique de l’Ouest, aussi bien en climat pre´-
sent, qu’en climat futur (voir la figure 2 de l’introduction de ce manuscrit et la
section 1.4). En particulier, la repre´sentation de la variabilite´ intrasaisonnie`re des
tropiques, notamment celle associe´e a` la MJO, reste encore un challenge (section
3.5), bien qu’on puisse noter quelques progre`s, et en espe´rer beaucoup des nouvelles
versions des MCGs qui participeront bientoˆt a` l’exercice du 5e rapport du GIEC
(CMIP5).
Mais qu’en est-il de la repre´sentation de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la
MAO dans les MCGs actuels ? Bien qu’ayant des difficulte´s a` simuler une climato-
logie re´aliste de la MAO (section 1.4), sont-ils capables de simuler une variabilite´
intrasaisonnie`re avec la bonne amplitude et la bonne structure sur l’Afrique de
l’Ouest ? Peu d’e´tudes ont aborde´ ce point, et celles qui l’ont fait, se sont essentiel-
lement focalise´es sur la variabilite´ associe´e aux ondes d’est (Ruti et Dell’Aquila,
2010, voir aussi la section 3.5). Pourtant les anne´es re´centes ont montre´ que la
compre´hension et la pre´visibilite´ des fluctuations intrasaisonnie`res de la convection
sur le Sahel e´taient des enjeux cruciaux pour les populations locales. C’est donc
a` ce type de questionnement que nous allons tenter d’apporter quelques re´ponses
dans ce chapitre.
Par ailleurs, les chapitres pre´ce´dents ont de´crit la variabilite´ intrasaisonnie`re de
la MAO et propose´ quelques me´canismes pour expliquer son origine. L’accent a e´te´
mis sur la variabilite´ de la de´pression thermique saharienne, le roˆle des moyennes
latitudes, et leurs impacts sur la re´gion de mousson. Nous e´valuerons de manie`re
plus pre´cise la capacite´ des mode`les de CMIP3 a` simuler de telles interactions entre
les extra-tropiques et la mousson africaine.
Dans cette perspective, nous commenc¸ons par pre´senter, succinctement, en sec-
tion 6.1, les diffe´rents mode`les de CMIP3, que nous avons choisis d’utiliser, ainsi
que leurs parame´trisations. E´tant donne´ qu’il y a de fortes interactions entre e´tat
de base et variabilite´, nous e´valuons, en section 6.2, la climatologie de la MAO
dans l’ensemble de ces mode`les, en termes de convection (pre´cipitations et OLR),
de de´pression thermique et de circulation. L’accent est ensuite porte´, en section 6.3,
sur la repre´sentation des caracte´ristiques globales de la variabilite´ intrasaisonnie`re
de la MAO dans les MCGs de CMIP3, notamment en utilisant le point de vue
pre´sente´ dans le chapitre 3. Enfin, nous proposerons une e´valuation pre´liminaire,
dans l’ensemble de ces mode`les de climat, du mode intrasaisonnier du SHL (section
6.4), et du mode intrasaisonnier propagatif de la convection, tel que pre´sente´ en
section 5.4 (section 6.5).
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6.1 CMIP3 et le 4e rapport du GIEC
6.1.1 Contexte
Les projets de type CMIP1 ont pour objectif de coordonner les intercomparaisons
des mode`les couple´s oce´an-atmosphe`re. Le premier projet de ce type a e´te´ cre´e´
en 1995 par le World Climate Research Program (WCRP2), dans le cadre du pro-
gramme CLImate VARiability and predictability (CLIVAR3). Le 3e projet CMIP
a co¨ıncide´ avec l’e´laboration du 4e rapport du GIEC, et le 5e co¨ıncidera avec le
5e rapport du GIEC. Les projets de type CMIP ont propose´ un cadre expe´rimen-
tal pre´cis pour simuler a` la fois le climat passe´, pre´sent et futur par un grand
nombre de mode`les de circulation ge´ne´rale (une vingtaine pour CMIP3). Cet en-
semble de simulations constitue une formidable base de donne´es, qui est he´berge´e
par le Program for Climate Model Diagnosis and Intercomparison (PCMDI4), et
dont l’analyse a e´te´ la base scientifique pour la re´daction du rapport du groupe de
travail n◦1 du GIEC (Solomon et al., 2007).
6.1.2 Les données utilisées
Les simulations re´alise´es dans CMIP3 ont toutes e´te´ re´alise´es dans un meˆme cadre
expe´rimental afin de permettre l’intercomparaison des mode`les. Pour ce me´moire,
nous nous sommes focalise´s sur les mode`les qui ont simule´ le XXe sie`cle (simulation
de type 20C3M5) et qui ont fourni les donne´es journalie`res d’au moins une de
leur simulation, pour la pe´riode 1961–2000. Nous n’avons e´galement conserve´ que
les mode`les pour lesquels e´taient disponibles, a` la fre´quence journalie`re, les champs
tridimensionnels de la tempe´rature, du vent me´ridien et du vent zonal, et les champs
bidimensionnels des pre´cipitations et de l’OLR. Ce choix nous a offert un panel
de 17 mode`les, que l’on suppose repre´sentatif de l’ensemble des mode`les qui ont
participe´ a` CMIP3, et des mode`les couple´s actuels. Leurs caracte´ristiques ge´ne´rales
sont re´sume´es dans la table 6.1.
Nous avons utilise´, pour chacun de ces 17 mode`les, 30 ans des donne´es dis-
ponibles (1971–2000), ce qui rend alors comparables les diffe´rentes analyses que
nous avons re´alise´es avec les meˆmes applique´es a` la re´analyse ERA40 sur la meˆme
pe´riode (section 2.1.2.2). Nous supposons e´galement nos diffe´rents re´sultats com-
parables avec ceux obtenus avec la re´analyse NCEP2 (section 2.1.2.1), et les obser-
vations d’OLR de la NOAA (section 2.1.1.1), bien que ces deux jeux de donne´es
soient sur une pe´riode le´ge`rement plus re´centes (29 ans de 1979 a` 2007). Nous avons
e´galement compare´ les pre´cipitations des simulations de CMIP3 avec les celles de
GPCP (section 2.1.1.2), tout en gardant en me´moire que la pe´riode couverte par
ces donne´es est plus courte (10 ans) et plus re´cente (1997–2006). On notera ce-
pendant que la chronologie observe´e (la variabilite´ interannuelle notamment) n’a
quasiment aucune chance d’eˆtre reproduite par les simulations de CMIP3, puisque
le seul forc¸age des mode`les est celui des gaz a` effet de serre et des ae´rosols. Ces




5Ces simulations sont initialise´es a` partir de simulations pre´industrielles de controˆle, couvrent
la fin du XIXe sie`cle et tout le XXe sie`cle, et sont force´es par les concentrations annuelles observe´es
en gaz a` effet de serre et en ae´rosols sulfate´s.
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quatre jeux de donne´es (GPCP, NOAA, NCEP2 et ERA40) constitueront notre
re´fe´rence.
Afin de comparer plus facilement nos diffe´rentes analyses, les 17 mode`les de
CMIP3 utilise´s ici, ainsi que les autres jeux de donne´es mentionne´s ci-dessus
(ERA40, NCEP2, OLR-NOAA et pre´cipitations GPCP), ont e´te´ regrille´s, par in-
terpolation biline´aire, sur une grille re´gulie`re de 2.5◦ de re´solution en longitude et
latitude.
6.1.3 Les paramétrisations des modèles de CMIP3
Les parame´trisations des mode`les sont ge´ne´ralement conside´re´es comme la source
principale de la diversite´ des re´ponses donne´es par les MCGs, et c’est souvent
sous leur e´clairage que l’on cherche a` interpre´ter les diffe´rences entre mode`les.
La plus importante pour la variabilite´ intrasaisonnie`re, en tout cas celle qui a,
sans doute, fait couler le plus d’encre pour en interpre´ter la repre´sentation par les
MCGs, est la parame´trisation de la convection (section 3.5 – Slingo et al., 1996 ;
Lin et al., 2006, 2008b ; Straub et al., 2010). C’est donc naturellement a` travers
cette composante des mode`les que nous tenterons d’interpre´ter leurs diffe´rences de
comportement sur l’Afrique de l’Ouest. La table 6.2 re´sume les caracte´ristiques
des parame´trisations de la convection de chacun des mode`les, notamment les types
de courants subsidents (downdrafts) qu’elles prennent en compte (SC : Saturated
Convective downdraft, UC : Unsaturated Convective downdraft ; et Meso : Mesoscale
downdraft), et les types de fermeture et de de´clenchement qu’elles utilisent. Cette
classification est tire´e des e´tudes de Lin et al. (2006) et de Lin et al. (2008b).
Re´cemment, Arakawa (2004) a propose´ six cate´gories pour classer les diffe´rentes
parame´trisations de la convection, base´es sur la structure de leur fermeture :
1. fermeture diagnostique, base´e sur la convergence d’humidite´ ou de masse a`
grande e´chelle, ou advection verticale d’humidite´ ;
2. fermeture diagnostique base´e sur le quasi-e´quilibre ;
3. ajustement « virtuellement » instantane´ ;
4. ajustement avec relaxation, et/ou de´clenchement ;
5. fermeture pronostique, avec une formulation explicite des processus transi-
toires ; et
6. fermeture stochastique
Cette classification a e´te´ utilise´e par Straub et al. (2010), et nous la reportons
dans la table 6.2 pour les parame´trisations rencontre´es dans notre e´tude.
Enfin, les autres parame´trisations (rayonnement, turbulence de couche limite,
nuages) peuvent e´galement jouer un roˆle important pour la variabilite´ intrasai-
sonnie`re de la MAO. Elles sont indique´es pour chacun des mode`les dans la table
6.3.
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6.2 Climatologie de la MAO dans les MCGs de
CMIP3
La variabilite´ intrasaisonnie`re d’un champ atmosphe´rique (e.g., pre´cipitations, tem-
pe´rature, vent) peut de´pendre fortement de la climatologie de ce champ (Wheeler
et Kiladis, 1999 ; Lin et al., 2006, 2009, 2010). Nous consacrons donc la premie`re
partie de ce chapitre a` l’e´tude de la climatologie de la MAO dans les 17 mode`les
de CMIP3 que nous avons choisis (section 6.1).
6.2.1 La convection : précipitations et OLR
6.2.1.1 Pre´cipitations et OLR au-dessus de l’Afrique de l’Ouest
Les climatologies des pre´cipitations et de l’OLR sur l’Afrique de l’Ouest, pendant
l’e´te´ bore´al (JJAS), ont e´te´ de´crites dans les sections 1.2.3.1 et 3.2. Ces deux clima-
tologies sont reprises en bas a` droite des figures 6.1 et 6.3, et, pour les pre´cipitations,
par le trait noir e´pais sur la figure 6.2. Elles seront conside´re´es comme une re´fe´-
rence, ce qui est tre`s raisonnable pour l’OLR-NOAA, mais sans doute un peu moins
pour le produit de pre´cipitation GPCP (voir la discussion dans la section 2.1.1.2).
La MAO se caracte´rise en e´te´ par une ZCIT situe´e vers 10◦N sur le continent,
et un peu plus sud, vers 7.5◦N, sur l’oce´an Atlantique (Figs. 6.2.a et b). Elle se
positionne e´galement vers 7.5◦N sur le Sahel Est, entre 10◦E et 30◦E (Fig. 6.2.c). La
bande de pluie a une structure tre`s allonge´e zonalement, ponctue´e de trois maxima
re´gionaux : un premier sur la coˆte ouest du continent, pre`s du Fouta Djalon, un
deuxie`me pre`s du Mont Cameroun, et un troisie`me, enfin, pre`s des hauts plateaux
e´thiopiens (section 1.2.3.1). Par ailleurs, la zone des pre´cipitations monte un peu
plus au nord sur le Sahel Ouest que sur le Sahel Est. Entre 10◦O et 10◦E, l’isohye`te
moyenne de 1 mm jour−1 atteint la latitude 18◦N (Fig. 6.2.b), tandis qu’entre 10◦E
et 30◦E, il ne de´passe pas 16◦N (Fig. 6.2.c). On retrouve une structure tre`s similaire
en termes d’OLR (Fig. 6.3). Le minimum d’OLR (maximum d’activite´ convective)
est un peu plus e´tendu sur la coˆte ouest de l’Afrique, tandis que celui pre`s du Mont
Cameroun couvre, en fait, une grande partie de l’Afrique e´quatoriale.
Peu de mode`les de CMIP3 parviennent a` capturer toutes ces caracte´ristiques
moyennes du re´gime convectif de la MAO (Figs. 6.1, 6.2 et 6.3). Comme note´ par
Cook et Vizy (2006), la plupart des mode`les capturent bien une ZCIT tre`s zonale
(sauf notablement GISS AOM, IAP et MPI), mais un grand nombre d’entre eux
simulent une bande de pluie situe´e trop au sud sur le Sahel central (10◦O–10◦E), se
positionnant meˆme parfois sur la coˆte (∼5◦N) ou sur l’oce´an Atlantique e´quatorial
(CSIRO 0, GISS AOM, IPSL, MIUB et MPI). Les deux re´analyses n’e´chappent
pas a` cette difficulte´, plac¸ant toutes les deux la ZCIT vers 7.5◦N dans cette re´gion
(Fig. 6.2.b). Seuls 5 mode`les sur 17 (6 sur 19 avec les deux re´analyses) re´ussissent
a` placer convenablement le maximum de pre´cipitations vers 10◦N entre 10◦O et
10◦E : CSIRO 5, GFDL 0, INGV, MIROC HI et MRI. Enfin, on pourra noter que
le cas du mode`le IAP est un peu particulier, car il simule une ZCIT double, avec un
maximum vers l’e´quateur, et un autre vers 7.5–10◦N. MPI pre´sente sensiblement
la meˆme structure avec une bande de pre´cipitation tre`s intense sur l’oce´an (Fig.
6.2.b).
Les diffe´rents mode`les ont e´galement du mal a` capturer l’amplitude des pre´ci-
pitations sur le Sahel central : BCCR, CSIRO 5, GFDL 0, GFDL 1, MIROC ME
et MIROC HI tendent a` produire 2 a` 7 mm jour−1 en trop, tandis que GISS AOM,
























































































































































































































































Figure 6.1 – Climatologie sur la saison JJAS des pre´cipitations (en mm jour−1) pour
les mode`les de CMIP3 (1971–2000), les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–
2000), et les donne´es GPCP (1997–2006).
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Figure 6.2 – Climatologie sur la saison JJAS des pre´cipitations (en mm jour−1) pour
les mode`les de CMIP3 (1971–2000), les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–
2000), et les donne´es GPCP (1997–2006), moyenne´es entre a) 40◦O et 20◦O, b) 10◦O et
10◦E, et c) 10◦E et 30◦E.



























































































































































































































































Figure 6.3 – Climatologie sur la saison JJAS de l’OLR (en W m−2) pour les mode`les
de CMIP3 (1971–2000), les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les
donne´es NOAA (1979–2007).
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IAP et IPSL donnent 2 a` 4 mm jour−1 en moins dans cette re´gion. En outre, un
certain nombre de MCGs simulent tre`s peu de pre´cipitations au-dela` de 12.5◦N,
notamment les deux re´analyses NCEP2 et ERA40.
Plus a` l’est, entre 10◦E et 30◦E, les caracte´ristiques simule´es de la ZCIT
semblent meilleures, et la plupart des mode`les capturent le maximum de pre´ci-
pitations vers 7.5◦N, avec une amplitude relativement re´aliste. MIROC ME et MI-
ROC HI, qui e´taient les deux mode`les produisant le plus de pre´cipitations a` l’ouest
du continent, sont encore ceux qui en produisent le plus ici, environ 3 mm jour−1
en trop. Ils sont suivis de BCCR et des deux re´analyses. A` l’oppose´, seuls les mo-
de`les GISS AOM et IPSL produisent un maximum de pluies plus au sud. IPSL
place la ZCIT vers 2.5◦N, et donne tre`s peu de pre´cipitations au-dela` de 7.5◦N,
presque deux fois moins qu’observe´. De son coˆte´, GISS AOM simule une bande de
pre´cipitations, de faible intensite´ (∼4 mm jour−1), mais de tre`s large extension en
latitude (presque 10◦). Il ge´ne`re e´galement assez peu de pluie au nord de 7.5◦N.
Enfin, on pourra remarquer le fort basculement est-ouest du mode`le CNRM, qui,
bien que re´aliste jusqu’a` 7.5◦N, produit environ 2 mm jour−1 de trop entre 7.5◦N
et 20◦N. C’est ce mode`le qui a d’ailleurs la bande de pre´cipitations qui monte le
plus au nord dans cette re´gion, et qui, au final, simule un gradient est-ouest de
pre´cipitations inverse´ par rapport aux observations.
En termes d’OLR (Fig. 6.3), on retrouve cette grande diversite´ de positionne-
ment et d’intensite´ de la ZCIT sur le continent, relativement cohe´rente pour chaque
mode`le avec la vision en pre´cipitations. Presque la moitie´ des MCGs parviennent
a` capturer la succession zonale des trois minimums d’OLR (CCMA, CSIRO 5,
GISS AOM, IAP, INGV, MIROC HI, MIUB, MRI, NCEP2 et ERA40), d’autres
n’en simulant que deux : CNRM rate le minimum sur la coˆte ouest du continent,
IPSL ne parvient pas a` simuler un maximum convectif sur les massifs e´thiopiens
a` l’est, et MIROC ME repre´sente un bande continue entre le minimum d’OLR a`
l’ouest et celui tout a` l’est. Les MCGs restant ont tendance a` produire une bande
continue de faibles valeurs d’OLR, capturant assez souvent le minimum pre`s du
Fouta Djalon. Beaucoup de MCGs ont des valeurs minimales d’OLR trop faibles
dans la ZCIT, de plus de 20 a` 30 W m−2, sugge´rant la pre´sence d’une convection
soit trop profonde, soit trop persistante. La section 6.3.1 nous en apprendra un
peu plus sur ce point. On remarquera, enfin, que le mode`le IPSL a, curieusement,
une ZCIT plus au nord en termes d’OLR qu’en termes de pre´cipitations. C’est par
ailleurs le seul mode`le a` posse´der des descentes pre´cipitantes insature´es (Table 6.2)
sugge´rant que, malgre´ une relativement bonne position de la convection profonde
sur le continent, celle-ci ge´ne`re peu de pre´cipitations, la plupart e´tant sans doute
e´vapore´es avant d’atteindre le sol. On pourra e´galement noter que la me´thode uti-
lise´e pour estimer les pre´cipitations GPCP (Huffman et al., 2001) ne prend pas en
compte l’e´vaporation des pre´cipitations, ce qui pourrait induire des biais impor-
tants de ces estimations sur le Sahel.
Les figures 6.4.a et b re´sument, sous la forme d’un diagramme de Taylor (section
2.2.6), les performances de chacun des mode`les, par rapport aux pre´cipitations
GPCP, et a` l’OLR de la NOAA, en termes de corre´lation des structures spatiales,
et d’amplitude du signal simule´ sur le domaine 0–20◦N, 20◦O–40◦E. La diversite´ des
repre´sentations apparaˆıt plus importante pour les pre´cipitations que pour l’OLR.
Comme les pre´cipitations sont borne´es infe´rieurement par ze´ro, on retrouve que les
mode`les MIROC HI et MIROC ME, et les deux re´analyses, simulent une bande
de pre´cipitations trop intense sur le continent (50% de trop en moyenne), et que
GISS AOM et IAP sont ceux pour lesquels celle-ci est la plus faible (de 25 a` 30%).

































































































































Figure 6.4 – Diagramme de Taylor pour la climatologie des pre´cipitations et de l’OLR
sur le domaine 0◦N–20◦N, 20◦O–40◦E, indique´ sur chaque panneau des figures 6.1 et 6.3.
Les points de vue pre´cipitations et OLR pour la convection donnent des re´sul-
tats assez diffe´rents : IPSL et MPI ont par exemple une corre´lation spatiale avec les
observations parmi les plus faibles en termes de pre´cipitations (∼0.6), alors qu’elle
est bien meilleure en termes d’OLR, de l’ordre de 0.9. Au contraire, GFDL 0 est
un peu moins performant en OLR qu’en pre´cipitations. CSIRO 0 reste le mode`le le
moins performant selon les deux points de vue, alors que CSIRO 5, INGV, MIUB
et ERA40 sont quasiment les meilleurs sur ces deux types d’e´valuation. On pourra
cependant reprocher a` MIUB d’avoir une ZCIT trop au sud, sur la coˆte, malgre´
une bonne quantite´ de pluie moyenne sur le Sahel
Enfin, les MCGs de CMIP3 sont sensiblement aussi performants que les deux
re´analyses. ERA40 apparaˆıt d’ailleurs, selon ces deux diagnostics, un peu meilleure
que NCEP2.
6.2.1.2 Quelques pistes d’interpre´tations
La bande 10◦O–10◦E apparaˆıt donc comme plus difficile a` simuler que la bande
10◦E–30◦E. Elle est associe´e a` une plus grande diversite´ parmi les re´ponses des
mode`les, notamment en termes de positionnement et d’intensite´ de la ZCIT. Dans
cette re´gion, sa position est en e´quilibre avec le gradient thermique (section 1.2.3.1)
entre un Sahara surchauffe´, et un golfe de Guine´e qui se refroidit pendant l’e´te´. On
peut noter que les mode`les CSIRO 0 et CSIRO 5, bien que partageant le meˆme mo-
de`le d’atmosphe`re, mais des mode`les d’oce´an diffe´rents, produisent des e´quilibres
de la MAO tre`s diffe´rents, CSIRO 0 n’ayant pas vraiment une mousson (Cook et
Vizy, 2006). On pourrait raisonnablement argumenter que CSIRO 0 ne ge´ne`re pas
un Golfe de Guine´e assez froid pour cre´er un gradient me´ridien de tempe´rature suffi-
samment intense pour permettre la monte´e de la ZCIT sur le continent. Pourtant,
l’oce´an Atlantique e´quatoriale est vraisemblablement plus froid dans CSIRO 0,
comme on peut le spe´culer a` partir de la figure 6.6.a : au-dessus du Golfe de Gui-
ne´e, la tempe´rature potentielle a` 850 hPa, moyenne´e entre 10◦O et 10◦E, est plus
froide d’environ 3 K. C’est, en fait, comme nous le verrons dans la section suivante
(6.2.2), la de´pression thermique qui est trop faible dans CSIRO 0, alors qu’elle est
tre`s intense dans CSIRO 5.
L’augmentation des re´solutions horizontale et verticale de MIROC ME a` MI-
ROC HI semble eˆtre be´ne´fique, permettant un meilleur positionnement de la ZCIT
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sur le continent, et la capture du maximum convectif a` l’est du Mont Cameroun.
La re´solution plus fine de MIROC HI permet sans doute de mieux repre´senter les
hauts-reliefs, et donc potentiellement la convection associe´e. Elle a, cependant, peu
d’impact sur l’amplitude simule´e de la ZCIT, qui, dans les deux cas, reste trop
intense. En revanche, dans les mode`les du CCCMA, le passage d’une troncature
T47 a` une T63 a une influence tre`s mode´re´e, augmentant le´ge`rement la moyenne
des pre´cipitations, et meˆme e´liminant le maximum convectif pre`s du Mont Came-
roun. Finalement, les mode`les, dont la re´solution horizontale est la plus fine, ont
une repre´sentation de la MAO plus raisonnable (INGV et MIROC HI), mais cela
ne semble pas eˆtre un e´le´ment critique, certains mode`les en troncature T63 (e.g.,
CSIRO 5, MRI) donnant une climatologie tre`s convenable.
Enfin, les sche´mas de convection a` fermeture en CAPE (e.g., MIROC HI),
comme ceux a` fermeture en convergence d’humidite´ (INGV), apparaissent tous ca-
pables de simuler une ZCIT sur le Sahel tre`s acceptable. On peut cependant noter
que presque tous les sche´mas classe´s dans la cate´gorie 5 pour Arakawa (2004), i.e.
avec une fermeture pronostique (IPSL, MIROC HI, MIROC ME et MRI), donnent
de tre`s bons re´sultats. Le cas d’IPSL est un peu particulier, simulant une bonne
ZCIT en OLR, mais assez mauvaise en pre´cipitation, vraisemblablement en lien
avec la pre´sence de descentes insature´es pilote´es par l’e´vaporation des pre´cipita-
tions. Les trois autres mode`les (MIROC HI, MIROC ME et MRI) ont tous, au
contraire, des descentes sature´es, donc potentiellement plus de pre´cipitations ar-
rivant au sol pour une meˆme intensite´ convective. On peut e´galement e´mettre
quelques re´serves sur la qualite´ des estimations de pluie GPCP sur le Sahel, e´tant
donne´ qu’elles ne prennent pas en compte cette e´vaporation.
6.2.1.3 Et sur l’Atlantique tropical ?
Comme nous l’avons remarque´ en section 3.4.1, la convection sur oce´an a une nature
tre`s diffe´rente de celle au-dessus des continents. Sur l’Atlantique Est, la ZCIT est
situe´e vers 7.5◦N, avec un maximum d’environ 11 mm jour−1 en moyenne sur 40◦O–
20◦O (Fig. 6.2.a). Le succe`s des MCGs de CMIP3 a` capturer ce maximum est tout
aussi varie´. La moitie´ des mode`les environ (BCCR, CSIRO 5, GFDL 0, INGV,
MIROC HI, MIROC ME, MPI, NCEP2 et ERA40) capturent cette position tre`s
pique´e de la ZCIT. Dans IPSL, CCCMA t63, CNRM, CSIRO 0, MIUB et MRI,
elle est sensiblement plus au sud, vers 5◦N (2.5◦N pour CCCMA), et dans GFDL 1,
elle est un peu plus au nord, vers 10◦N. Pour GISS AOM et IAP, la bande pluvieuse
est tre`s large. Elle est tre`s au sud et tre`s faible dans IAP.
GFDL 0 et GFDL 1 ne diffe`rent que par le sche´ma nume´rique utilise´ dans la
dynamique de l’atmosphe`re et de l’oce´an (Table 6.1), ce qui pourrait eˆtre a` l’origine
d’une repre´sentation diffe´rente des ondes d’est. GFDL 1 a, en effet, une variance
du vent me´ridien a` 700 hPa une peu plus intense sur l’oce´an Atlantique au nord du
JEA que GFDL 0 (Fig. 3.35 de ce manuscrit, et figures 6 et 8 de Ruti et Dell’Aquila,
2010). Les ondes d’est interagissent fortement avec la convection (sections 1.2.3.5
et 3.4.4.1), en particulier sur l’oce´an, ce qui pourrait expliquer la position un peu
plus nord de la ZCIT dans GFDL 1.
Encore une fois, les mode`les CSIRO 0 et CSIRO 5, qui ne diffe`rent que par la
physique de leur composante oce´anique (Table 6.1), ont une ZCIT tre`s diffe´rente,
plus au sud et deux fois plus faible dans CSIRO 0. La repre´sentation des processus
de la couche de me´lange oce´anique apparaˆıtrait cruciale pour la simulation de la
convection sur l’Atlantique Est tropical.
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En revanche, le type de fermeture de la parame´trisation de la convection, comme
les re´solutions horizontale et verticale (sauf peut-eˆtre pour GISS AOM) ne semblent
pas eˆtre des parame`tres critiques dans le positionnement et l’intensite´ de la ZCIT
sur l’est de l’oce´an Atlantique.
6.2.2 La dépression thermique saharienne
6.2.2.1 Ge´ne´ralite´s
La climatologie de la de´pression thermique saharienne a e´te´ de´crite dans la section
4.1. La climatologie des deux re´analyses nous servira de re´fe´rence, mais leur com-
paraison nous donnera aussi une ide´e de la confiance que l’on peut leur accorder
pour repre´senter le heat low. La climatologie de la tempe´rature potentielle a` 850
hPa, qui est la variable que nous avons choisie pour caracte´riser le SHL (section
4.1), est reporte´e pour les deux re´analyses en bas a` droite de la figure 6.5, et en trait
noir e´pais sur les figures 6.6.a et b (trait plein pour NCEP2, tirete´ pour ERA40).
Le SHL est caracte´rise´ par un maximum de θ850 sur le Sahara Central pour
NCEP2 (22.5◦N, 5◦E), et sur le Sahara Ouest pour ERA40 (25◦N, 0◦E). La zone de
tempe´rature supe´rieure a` 315 K dans ERA40 couvre une large surface, tandis que le
cœur du heat low dans NCEP2 est relativement concentre´ et plus faible, d’environ
2 a` 3 K. Pour les deux re´analyses, on observe un point selle dans le champ de
θ850 au-dessus du nord du Soudan, c’est-a`-dire un minimum de tempe´rature dans
la direction est-ouest, mais un maximum dans la direction nord-sud. Cette zone
de relativement fortes valeurs de θ850, supe´rieures a` 311 K, est e´troite en latitude
(moins de 8◦), et relie le SHL au heat low de la pe´ninsule arabique.
Presque tous les MCGs de CMIP3 capturent ces deux caracte´ristiques de la de´-
pression thermique saharienne (Fig. 6.5). Seul GFDL 0 ne simule pas un maximum
de tempe´rature sur le Sahara central et occidental, repre´sentant plutoˆt une bande
zonale de forte tempe´rature vers 20◦N, avec un gradient zonal positif de tempe´ra-
ture, alors qu’il devrait eˆtre ne´gatif entre 0 et 20◦E. Pour ce mode`le, le changement
de sche´ma nume´rique ame´liore notablement la structure simule´e du heat low.
Quelques mode`les sous-estiment clairement l’intensite´ du SHL entre 10◦O et
10◦E (Fig. 6.6.a), d’environ 2 a` 3 K par rapport a` NCEP2, 3 a` 4 K par rapport
a` ERA40 : c’est le cas des MCGs BCCR, CSIRO 0, GFDL 0, GFDL 1 et MIUB.
D’autres simulent un SHL tre`s intense (CSIRO 5, IAP, INGV), +1 K par rapport a`
ERA40, +2.5 K par rapport a` NCEP2. La plupart des mode`les situent correctement
le SHL, entre 20◦N et 25◦N. Cependant, quatre MCGs, CSIRO 5, IPSL, IAP et
MRI, ont tendance a` le situer 2.5 a` 5◦ trop au sud, tandis que INGV est le seul a`
avoir un heat low tre`s nord.
Plus a` l’est, entre 10◦E et 30◦E (Fig. 6.6.b), les mode`les pre´sentent des caracte´-
ristiques similaires. Les re´analyses ne repre´sentent pas la de´pression thermique de
la meˆme manie`re : bien que son intensite´ soit du meˆme ordre de grandeur dans les
deux mode`les, le maximum de tempe´rature est un plus au sud dans NCEP2, d’envi-
ron 2.5 a` 5◦. Le Sahel Est (entre 10◦N et 15◦N) est alors plus chaud de presque 2 K
dans NCEP2 que dans ERA40. Ces diffe´rences relativement importantes montrent
que les re´analyses de´pendent beaucoup de leur physique dans cette re´gion, e´tant
donne´e la faible disponibilite´ de donne´es qu’elles peuvent assimiler. C’e´tait e´gale-
ment le cas sur le Sahara Occidental (Fig. 6.6.a). Un grand nombre de mode`les
restent dans « l’enveloppe » forme´e par les deux re´analyses, et repre´sentent donc
la tempe´rature a` 850 hPa sur le Sahel Est et le Sahara Oriental de manie`re tre`s















































































































































































































































Figure 6.5 – Climatologie sur la saison JJAS de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa
(en K) pour les mode`les de CMIP3 (1971–2000) et les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et
ERA40 (1971–2000).
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Figure 6.6 – Climatologie sur la saison JJAS de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa
(en K) pour les mode`les de CMIP3 (1971–2000) et les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et
ERA40 (1971–2000), moyenne´e entre a) 10◦O et 10◦E, et b) 10◦E et 30◦E.
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satisfaisante. Toutefois, une partie des MCGs restent encore trop chauds, sur le
Sahel au sud de 17.5◦N (CSIRO 5 et IPSL), et/ou sur le de´sert, au nord de 17.5◦N
(CSIRO 5, IAP, INGV et MIROC HI). D’autres mode`les sont, au contraire, trop
froids (e.g., BCCR, CNRM, CSIRO 0 et MIUB).
6.2.2.2 Un roˆle des ventilations ?
La Me´diterrane´e
Les MCGs de CMIP3 posse`dent e´galement de fortes diffe´rences en tempe´rature au-
dessus du Golfe de Guine´e (Fig. 6.6.a), ainsi qu’au-dessus de la mer Me´diterrane´e
(Figs. 6.6.a et b). INGV, qui est un des mode`les les plus chauds sur le Sahara, est
e´galement le plus chaud au-dessus de la mer Me´diterrane´e, alors que CSIRO 0 est
a` la fois un des mode`les dont la de´pression thermique est la plus faible, et dont
la tempe´rature au-dessus de la Me´diterrane´e est la plus froide. Cette remarque
nous interroge sur le roˆle que peut avoir la Me´diterrane´e dans l’e´quilibre thermique
des mode`les sur le Sahara. De manie`re plus quantitative, la figure 6.7.a montre
que cette relation est relativement bien ve´rifie´e parmi l’ensemble des mode`les. Aux
e´chelles climatiques, plus la tempe´rature de la Me´diterrane´e Est, approxime´e par la
moyenne θMED-Est925 de θ925
6 sur 30◦N–40◦N, 10◦E–30◦E, est e´leve´e, plus l’intensite´
de la de´pression thermique (moyenne θSHL925 de θ925 sur 20
◦N–30◦N, 10◦O–10◦E) est
importante. Au contraire, plus l’est de la Me´diterrane´e est froid, plus le heat low
est faible. Du diagramme de dispersion de la figure 6.7.a e´merge donc une relation
quasi line´aire, et relativement robuste (coefficient de corre´lation line´aire e´gal a`
0.75), entre intensite´ du SHL et tempe´rature de la Me´diterrane´e. La pente de cette
relation est de l’ordre de 1, indiquant qu’une variation de 1 K de l’intensite´ du SHL
correspond a` la meˆme variation de la tempe´rature au-dessus de la Me´diterrane´e.
Le Sahara Oriental (20◦N–30◦N, 10◦E–30◦E) semble jouer le roˆle de passerelle
entre la Me´diterrane´e et le SHL (Fig. 6.8). D’une part (Fig. 6.8.b), plus la Me´-
6Par commodite´, nous supposerons que la tempe´rature potentielle a` 925 hPa peut, a` ces e´chelles
de temps, eˆtre conside´re´e comme un proxy des TSMs.
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Figure 6.7 – a) Intensite´ de la de´pression thermique θSHL925 (en K, moyenne de θ925 sur
20◦N–30◦N, 10◦O–10◦E), en fonction de la tempe´rature au-dessus de la Me´diterrane´e Est
θMED-Est925 (en K, moyenne de θ925 sur 30
◦N–40◦N, 10◦E–30◦E). Chaque point correspond a`
l’e´quilibre atteint par un des mode`les de CMIP3 sur l’ensemble des saisons JJAS 1971–2000,
ou par une des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000). La droite en
trait plein e´pais indique la droite de re´gression line´aire, dont le coefficient de corre´lation
line´aire est indique´ en haut a` gauche (R). b) Idem a), mais en fonction de la tempe´rature
au-dessus du Golfe de Guine´e θGG925 (en K, moyenne de θ925 sur 5
◦S–5◦N, 10◦O–10◦E).
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Figure 6.8 – a) Idem Fig. 6.7.a mais en fonction de la tempe´rature au-dessus de l’est du
Sahara θSAH-Est925 (en K, moyenne de θ925 sur 20
◦N–30◦N, 10◦E–30◦E). b) Idem a), mais
pour la tempe´rature au-dessus de l’est du Sahara θSAH-Est925 , en fonction de la tempe´rature
au-dessus de la Me´diterrane´e θMED-Est925 (en K, moyenne de θ925 sur 30
◦N–40◦N, 10◦E–
30◦E).
diterrane´e est chaude (froide), plus le Sahara Oriental l’est aussi (vice-versa), et,
d’autre part (Fig. 6.8.a), plus le Sahara Oriental est chaud (froid), plus le SHL est
intense (faible). Chacune de ces deux relations est quasi line´aire avec un coefficient
de corre´lation line´aire de 0.8 environ : elles apparaissent un peu plus robustes que
la relation directe entre SHL et Me´diterrane´e Est, cohe´rent avec la circulation des
basses couches de la re´gion, qui fait « transiter » les masses d’air me´diterrane´ennes
sur le Sahara Oriental avant d’arriver dans la re´gion du heat low (voir la figure 1.9
par exemple).
Nous avons montre´, dans le chapitre 4, que la variabilite´ intrasaisonnie`re du
SHL, et plus largement de la tempe´rature sur l’Afrique du Nord, e´tait pilote´e par
les moyennes latitudes, au moyen du processus de ventilation notamment, i.e. de
l’advection sur le continent d’air frais et humide en provenance de la mer. A` l’e´chelle
climatique, on pourrait naturellement supposer que cette ventilation joue un roˆle
important sur l’e´quilibre de la de´pression thermique, et qu’une ventilation faible
(forte) pourrait eˆtre a` l’origine d’un faible (fort) refroidissement sur le continent,
et donc d’une de´pression thermique intense (faible). Le vent me´ridien moyen sur la
Me´diterrane´e Est VMED-Est925 est, en fait, en e´quilibre avec la tempe´rature θ
SAH-Est
925
du Sahara Oriental (Fig. 6.9.a) : plus ce dernier est chaud (froid), plus le vent
me´ridien est intense (faible). La relation de la figure 6.8.b, notamment le fait que
la pente associe´e soit proche de 1 (i.e. le gradient me´ridien de tempe´rature varie
peu), induit alors que la ventilation par le vent moyen est e´galement plus intense
(faible), dans le cas ou` le Sahara Oriental est plus chaud (froid). Cette partie de
la ventilation (advection de tempe´rature par le vent moyen) ne permet donc pas
d’expliquer les diffe´rences d’intensite´ du SHL dans les mode`les de CMIP3, qui, a`
l’e´chelle climatique, seraient alors plutoˆt relie´es a` la repre´sentation de la variabilite´,
intrasaisonnie`re notamment, des ventilations, et/ou des processus au cœur du SHL
(turbulence, rayonnement...)
Le Golfe de Guine´e
La relation entre l’intensite´ du flux de mousson et celle de la de´pression thermique
semble eˆtre de la meˆme nature que la pre´ce´dente.
Le SHL peut e´galement eˆtre impacte´ par l’advection d’air frais et humide sur son
flanc sud. Aux e´chelles climatiques, l’intensite´ du SHL est, d’une part, relativement
302 Chapitre 6. Variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO dans les MCGs
	

      


























































        






















































Figure 6.9 – a) Idem Fig. 6.7, mais pour la tempe´rature au-dessus de l’est du Sahara
θSAH-Est925 (en K, moyenne de θ925 sur 20
◦N–30◦N, 10◦E–30◦E), en fonction du vent me´ridien
a` 925 hPa VMED-Est925 au-dessus de l’est de la Me´diterrane´e (en m s
−1, moyenne de V925 sur
30◦N–40◦N, 10◦E–30◦E). b) Idem a), pour l’intensite´ de la de´pression thermique θSHL925 (en
K, moyenne de θ925 sur 20◦N–30◦N, 10◦O–10◦E), en fonction du vent me´ridien a` 925 hPa
V5N–15N925 sur le Sahel (en m s
−1, moyenne de V925 sur 5◦N–15◦N, 10◦O–10◦E).
bien corre´le´e a` la tempe´rature au-dessus du Golfe de Guine´e (Fig. 6.7.b) : un SHL
plus intense (faible) est statistiquement associe´ a` un Golfe de Guine´e plus chaud
(froid). Cette relation est toutefois moins robuste que celle que nous avons de´crite
plus haut, entre l’intensite´ du SHL et la tempe´rature au-dessus de la Me´diterrane´e
(Fig. 6.7.a). D’autre part (Fig. 6.9.b), un SHL plus intense (faible) est associe´ a`
un flux de mousson plus fort (faible). Comme le gradient me´ridien de tempe´rature
entre le Golfe de Guine´e et le SHL augmente lorsque l’intensite´ du SHL augmente
(pente infe´rieure a` 1 sur la figure 6.7.b), la ventilation par la vent me´ridien moyen,
au sud du SHL, croˆıt lorsque l’intensite´ de ce dernier augmente, ce qui ne permet
pas d’expliquer simplement les diffe´rences d’intensite´ des SHL des mode`les. Comme
pre´ce´demment, celles-ci feraient donc intervenir les effets moyens de la variabilite´
de la ventilation et des processus internes au SHL. Ruti et al. (2010) sugge`rent,
par exemple, que les interactions nuages-rayonnement et/ou ae´rosols-rayonnement
pourraient avoir un roˆle essentiel dans l’e´quilibre moyen du SHL.
6.2.2.3 Un impact sur la ZCIT ?
La ZCIT est e´troitement lie´e au gradient de tempe´rature entre le Sahara et le
Golfe de Guine´e, qui pilote l’intensite´ du flux de mousson (section 1.2.3.1). On peut
effectivement de´duire cette relation des figures 6.7.b et 6.9.b : plus le gradient est
intense, plus le vent me´ridien des basses couches tend a` eˆtre fort sur le Sahel. Cette
relation est e´galement assez bien ve´rifie´e pour le vent zonal a` 925 hPa (non montre´).
De ce re´sultat, on pourrait s’attendre a` ce que l’augmentation du gradient me´ridien
de tempe´rature sur l’Afrique de l’Ouest, associe´e a` une intensification du flux de
mousson et donc de la quantite´ d’humidite´ sur le continent, conduise aussi a` une
intensification de la ZCIT sur le continent. La figure 6.10.a montre cependant qu’il
n’existe pas a priori de relation line´aire simple, a` l’e´chelle climatique des MCGs
de CMIP3, entre l’intensite´ du gradient me´ridien de tempe´rature sur le Sahel et
de l’intensite´ de la ZCIT. Cette intensite´, bien que sans doute relie´e a` la quantite´
d’humidite´ disponible dans les basses couches, de´pend aussi tre`s fortement de la
physique des mode`les de climat. En revanche, la diffe´rence de tempe´rature entre
le SHL et l’Atlantique e´quatorial est assez bien corre´le´e avec le positionnement
en latitude de la ZCIT (Fig. 6.10.b) : un gradient plus intense correspond a` une
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Figure 6.10 – a) Intensite´ de la ZCIT (en mm jour−1), calcule´e comme le maximum
des pre´cipitations moyenne´es entre 10◦O–10◦E, en fonction du gradient de tempe´rature
θSHL925 − θGG925 entre la re´gion du SHL et le Golfe de Guine´e. Chaque point correspond a`
l’e´quilibre atteint par un des mode`les de CMIP3 sur l’ensemble des saisons JJAS 1971–
2000, ou par l’une des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000). La
droite en trait plein e´pais indique la droite de re´gression line´aire, dont le coefficient de
corre´lation line´aire est indique´ en haut a` gauche (R). b) Idem a), mais pour la latitude
de la ZCIT (en ◦N), repe´re´e comme la latitude du maximum des pre´cipitations moyenne´es
entre 10◦O–10◦E, en fonction du gradient de tempe´rature θSHL925 − θGG925 entre la re´gion du
SHL et le Golfe de Guine´e.
ZCIT plus au nord, tandis qu’un gradient plus faible re´duit la monte´e de la ZCIT
sur le continent. La latitude de la ZCIT pourrait ainsi eˆtre vue comme la re´ponse
a` ce gradient thermique, qui, en controˆlant en bonne partie l’intensite´ du flux de
mousson, piloterait aussi la re´partition de l’humidite´ dans les basses couches sur le
Sahel, et donc la re´partition de l’e´nergie disponible pour la convection.
6.2.3 La circulation de mousson
6.2.3.1 Description ge´ne´rale
La circulation de la MAO a e´te´ de´crite dans la section 1.2.3. Elle est caracte´rise´e
par :
• le flux de mousson, qui est associe´ au vent de sud-ouest dans les basses
couches, apportant l’humidite´ sur le continent ;
• l’Harmattan, qui est un vent chaud et sec de nord-est, qui souﬄe sur le Sahara
et le nord du Sahel ;
• le jet d’est africain (JEA) en moyenne troposphe`re, vers 700–600 hPa, sur
lequel se de´veloppent les ondes d’est ;
• le jet d’est tropical (JET) vers 200 hPa, ge´ne´re´ par la convection de la mous-
son indienne, et qui se renforce a` son passage sur l’Afrique de l’Ouest ;
• et enfin le jet d’ouest subtropical au-dessus de la Me´diterrane´e.
Presque tous les mode`les de CMIP3 parviennent a` repre´senter une telle circu-
lation moyenne de la mousson (Fig. 6.11), pour laquelle meˆme les deux re´analyses
NCEP2 et ERA40 pre´sentent des diffe´rences relativement importantes (intensite´
et e´paisseur du flux de mousson et du JET – voir aussi Hourdin et al., 2010).
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Figure 6.11 – Climatologie sur la saison JJAS du vent zonal (m s−1), moyenne´ entre 10◦O
et 10◦E, pour les mode`les de CMIP3 (1971–2000) et les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et
ERA40 (1971–2000).
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Seuls les mode`les GISS AOM et IPSL semblent rater une partie de cette circula-
tion moyenne : leur JET est tre`s faible sur l’Afrique, de manie`re cohe´rente avec
la tre`s faible convection qu’ils y simulent (Fig. 6.1), et qui ne re´ussit donc pas a`
le renforcer. En re´ponse a` cette quasi-absence du JET, le JOST s’e´tend largement
vers le sud, et est tre`s intense dans le cas du mode`le IPSL.
Certains MCGs ont un flux de mousson tre`s intense, supe´rieur a` 6 m s−1 (BCCR,
CNRM, CSIRO 0, MIROC HI, MIROC ME), associe´ a` un gradient me´ridien de
tempe´rature plus e´leve´ (voir section pre´ce´dente). Ce flux est souvent tre`s e´pais
(de´passe 800 hPa a` 10◦N), notamment dans BCCR, CNRM, INGV, MIROC HI et
MIROC ME, mais est aussi parfois tre`s mince, comme dans GISS AOM et IPSL. Le
JEA est bien marque´ dans la plupart des mode`les, sauf notablement dans CNRM,
GFDL 1, MIROC ME, et MPI, ou` il ressemble plus a` une extension du JET dans
la moyenne troposphe`re. Il est d’ailleurs plutoˆt trop faible dans CNRM et MIUB.
En revanche, IAP, IPSL, MIROC HI et MRI repre´sentent un JEA tre`s intense
(<-13 m s−1). Enfin, comme mentionne´ ci-dessus, le JET est pre´sent dans tous les
mode`les sauf GISS AOM et IPSL. Il est, par ailleurs, tre`s faible dans MIUB. Le
JOST pre´sente une assez grande disparite´ parmi l’ensemble des mode`les, a` la fois
en position et en intensite´.
6.2.3.2 Un lien avec la de´pression thermique ?
Thorncroft et Blackburn (1999) ont montre´ que le JEA e´tait tre`s e´troitement re-
lie´ a` la de´pression thermique saharienne. La figure 6.12.a indique qu’aux e´chelles
climatiques, l’intensite´ du JEA est qualitativement assez bien relie´e a` l’intensite´
de la de´pression thermique. Plus celle-ci est intense, plus le JEA est fort, et re´ci-
proquement. Cette relation est cohe´rente avec le sche´ma conceptuel de Thorncroft
et Blackburn (1999), ou` la branche de retour en moyenne troposphe`re de la circu-
lation me´ridienne associe´e au SHL joue un roˆle important dans la ge´ne´ration du
JEA (section 1.2.3.5). Plus le SHL est intense, plus la divergence a` son sommet
l’est aussi. La circulation me´ridienne s’en trouve donc elle aussi renforce´e, acce´le´-
rant alors le JEA par effet Coriolis. On remarquera, cependant, que la position en
latitude du JEA ne semble pas avoir de lien clair avec l’intensite´ du SHL.
Thorncroft et Blackburn (1999) insistent aussi sur le fait que la ZCIT joue
un roˆle important dans le maintien du JEA, bien que, dans leur mode`le ide´alise´,
elle ne soit pas indispensable a` sa ge´ne´ration. La latitude du JEA apparaˆıt assez
fortement relie´e a` la position de la ZCIT (Fig. 6.13.a) : une ZCIT plus intense
correspond a` un JEA plus nord, et vice-versa. Cette relation est cohe´rente avec
Hourdin et al. (2010), qui, sur un ensemble de mode`les beaucoup plus restreint (les
mode`les d’AMMA-MIP – section 1.4), trouvaient une corre´lation positive entre
la position du JEA et le cumul de pluies sur le Sahel. Ils sugge´raient alors que
la dispersion des mode`les pouvait eˆtre attribue´e a` des de´calages en latitude du
syste`me de mousson dans son ensemble. La figure 6.13 montre cependant qu’il n’y
a pas de corre´lation significative entre position du JEA et position de la ZCIT dans
l’ensemble des mode`les de CMIP3. Plutoˆt qu’un controˆle du JEA sur l’intensite´ de
la ZCIT comme le propose Nicholson et Grist (2003, voir aussi section 1.4.1), on
pourrait interpre´ter cette relation comme une conse´quence de l’intensite´ de la ZCIT,
qui, en modifiant la structure du champ de tempe´rature, controˆlerait la position
du JEA. Il est, cependant, difficile de diagnostiquer, dans cet e´quilibre, qui est la
conse´quence de l’autre.
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Figure 6.12 – a) Idem Fig. 6.10.a mais pour l’intensite´ du JEA (en m s−1), calcule´e
comme le minimum du vent zonal moyenne´ entre 10◦O–10◦E, en fonction de l’intensite´
du SHL (moyenne de θ925 sur 20◦N–30◦N, 10◦O–10◦E). b) Idem a), mais pour la latitude
du JEA (en ◦N), repe´re´e comme la latitude du minimum du vent zonal moyenne´ entre
10◦O–10◦E, en fonction de l’intensite´ du SHL.
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Figure 6.13 – a) Idem Fig. 6.10.a mais pour la latitude du JEA (en ◦N), repe´re´e comme
la latitude du minimum du vent zonal moyenne´ entre 10◦O–10◦E, en fonction de l’intensite´
de la ZCIT, calcule´e comme le maximum des pre´cipitations moyenne´es entre 10◦O–10◦E.
b) Idem a), mais, en fonction de la latitude de la ZCIT (en ◦N), repe´re´e comme la latitude
du maximum des pre´cipitations moyenne´es entre 10◦O–10◦E.
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6.3 Variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO
dans les MCGs de CMIP3
La variabilite´ intrasaisonnie`re a e´te´ de´finie dans la section 3.1. Elle comprend toutes
les e´chelles de variabilite´ entre 1 et 90 jours. Les caracte´ristiques principales de
l’ISV de la MAO ont e´te´ de´crites dans les sections 3.2 et 3.4.1, pour celle de la
convection, et dans la section 4.1, pour celle de la de´pression thermique saharienne.
Nous e´valuons dans cette section la capacite´ des mode`les de CMIP3 a` en reproduire
leurs principales proprie´te´s.
6.3.1 La convection : précipitations et convection
La variabilite´ intrasaisonnie`re des pre´cipitations et de l’OLR sur l’Afrique de
l’Ouest est caracte´rise´e par diffe´rentes e´chelles (sections 3.2 et 3.4.1) :
• La convection sur l’Afrique de l’Ouest est, pour l’essentiel, module´e aux
e´chelles infe´rieures a` 10 jours, a` plus de 80%. Environ la moitie´ correspond
aux e´chelles infe´rieures a` 3 jours (section 3.2, Fig. 3.4), soulignant le carac-
te`re tre`s peu persistant de la convection dans cette re´gion. Le Sahel est, de
ce fait, une zone tre`s particulie`re pour la convection, quasiment unique, ou`
l’autocorre´lation d’ordre 1 des pre´cipitations est nulle, voire ne´gative (sec-
tion 3.4.1, Fig. 3.16). La seconde moitie´ est donc associe´e aux e´chelles entre
3 et 10 jours, essentiellement relie´e a` la forte activite´ synoptique de la re´gion,
notamment les ondes d’est.
• Le reste des e´chelles intrasaisonnie`res, entre 10 et 90 jours, correspond donc
a` environ 20% de la variabilite´ intrasaisonnie`re totale de la convection. Bien
qu’associe´e a` une variance plus faible, elles sont a` l’origine de fluctuations
importantes de la convection sur le Sahel, de l’ordre de ±4 mm jour−1 en
pre´cipitations, et de ±15 W m−2 en OLR (section 3.2). Deux e´chelles pre´-
ponde´rantes ont e´te´ mises en e´vidence, autour de 15 jours (sur l’est de l’oce´an
Atlantique et sur le Sahel Est notamment) et de 40–60 jours (sur le Sahel
Ouest notamment).
6.3.1.1 Caracte´ristiques ge´ne´rales
Les figures 6.14 et 6.15 illustrent la variabilite´ intrasaisonnie`re totale pour chacun
des mode`les de CMIP3 et chacune des deux re´analyses NCEP2 et ERA40, en termes
de pre´cipitations et d’OLR, respectivement. L’amplitude et la structure spatiale de
l’ISV simule´e par l’ensemble des mode`les varient e´norme´ment d’un mode`le a` l’autre,
surtout en termes d’OLR.
Les pre´cipitations
Quatre mode`les (INGV, MIROC HI, MIROC ME et NCEP2) simulent une va-
riance des pre´cipitations particulie`rement importante sur la re´gion de la MAO (Fig.
6.14). De manie`re plus quantitative, le rapport moyen, sur le Sahel Ouest, entre
la variance intrasaisonnie`re totale de ces quatre mode`les et celles des observations
GPCP varie entre 1.5 et presque 4 (Fig. 6.16.a). A` l’oppose´, sept mode`les (CSIRO 0,
GFDL 0, GFDL 1, GISS AOM, IAP, IPSL et MRI) ont une variance des pre´cipi-
tations tre`s faible (Fig. 6.14). Sur le Sahel Ouest (Fig. 6.16.a), elle est environ



























































































































































































































































































Figure 6.14 – Variance intrasaisonnie`re totale des pre´cipitations (en mm2 jour−2) pour
les mode`les de CMIP3 (1971–2000), les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–
2000), et les donne´es GPCP (1997–2006). Les donne´es ont e´te´ filtre´es a` l’aide d’un filtre
digital passe-haut a` 90 jours avant le calcul de la variance.



























































































































































































































































































Figure 6.15 – Variance intrasaisonnie`re totale de l’OLR (en W2 m−4) pour les mode`les
de CMIP3 (1971–2000), les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les
donne´es NOAA (1979–2007). Les donne´es ont e´te´ filtre´es a` l’aide d’un filtre digital passe-
haut a` 90 jours avant le calcul de la variance.
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Figure 6.16 – a) Rapport (en %) entre la variance intrasaisonnie`re totale des pre´cipita-
tions (< 90 jours) et celle des pre´cipitations GPCP, moyenne´ dans le domaine 5◦N–15◦N,
10◦O–10◦E, pour chacun des mode`les de CMIP3, chacune des deux re´analyses NCEP2 et
ERA40. b) Idem a), mais pour le rapport entre la variance intrasaisonnie`re totale de l’OLR
et celle de l’OLR de la NOAA.
deux fois plus faible que celle des observations GPCP, pour CCCMA, CSIRO 0,
GFDL 0, GFDL 1 et MIUB, et plus de cinq fois plus faible pour GISS AOM, IAP,
IPSL et MRI. Au final, seuls les mode`les BCCR, CCCMA t63, CNRM, CSIRO 5,
MPI et ERA40 re´ussissent a` simuler une amplitude re´aliste des fluctuations intra-
saisonnie`res des pre´cipitations dans la re´gion de la MAO. Les mode`les, qui font
peu de pluies sur le continent, y ont, ge´ne´ralement, une variabilite´ intrasaisonnie`re
totale faible (GISS AOM, IAP et IPSL), et ceux qui, au contraire, font beaucoup
pleuvoir, y ont une variabilite´ forte (INGV, MIROC HI, MIROC ME, NCEP2).
Cependant, des mode`les, comme CSIRO 5, GFDL 0 et GFDL 1, qui simulent de
fortes pre´cipitations sur le continent et/ou sur l’oce´an, ont, en comparaison, une
relativement faible ISV.
La structure spatiale de la variance intrasaisonnie`re des pre´cipitations (Fig.
6.14) co¨ıncide, pour la plupart des mode`les, avec celle du champ de pre´cipitations
(Fig. 6.1), ce qui est cohe´rent avec la nature de cette variable, borne´e infe´rieurement
par 0. Dans la bande 10◦O–10◦E, les MCGs tendent donc a` placer un maximum de
variance a` la latitude ou` ils positionnent leur ZCIT. La figure 6.17 confirme la forte
corre´lation entre l’intensite´ de la ZCIT et l’amplitude de sa variabilite´ intrasaison-
nie`re, avec un coefficient de corre´lation line´aire de presque 0.8. Sur le Sahel Ouest,
plusieurs mode`les semblent cependant sortir notablement de l’e´quilibre moyen entre
ces deux parame`tres (Fig. 6.17.a) : CSIRO 0, GFDL 0 et GFDL 1 ont une variance
plutoˆt faible par rapport a` la quantite´ moyenne de pre´cipitations simule´e, tandis
que MIROC HI et MIROC ME tendent a` avoir une variance tre`s e´leve´e, meˆme
pour la forte intensite´ moyenne de leur ZCIT. Pour le premier groupe de mode`les,
on pourrait alors sugge´rer que la quantite´ moyenne de pre´cipitations dans la ZCIT
est le re´sultat de pre´cipitations relativement homoge`nes dans le temps, i.e. il tend
a` pleuvoir tous les jours une quantite´ similaire. En revanche, pour les deux mo-
de`les japonais (MIROC HI et MIROC ME), et dans une moindre mesure INGV et
NCEP2, le comportement est radicalement diffe´rent : il pleut, vraisemblablement,
de manie`re assez chaotique des quantite´s tre`s e´leve´es par rapport a` la moyenne.
Ces deux types de comportement seront quantifie´s de manie`re un peu plus pre´cise
dans la section suivante. Plus a` l’est (Fig. 6.17.b), la corre´lation entre intensite´ et
variance de la ZCIT est e´galement tre`s forte, mais la disparite´ des mode`les apparaˆıt
un peu plus faible. Pour cette re´gion, GFDL 0 et GFDL 1 sont plus proches du
comportement moyen de l’ensemble des mode`les. CNRM, MIROC HI, MIROC ME
et NCEP2 ont une variance intrasaisonnie`re particulie`rement e´leve´e, tandis qu’elle
est tre`s faible pour CSIRO 0, GISS AOM, IAP et IPSL. Ces quatre mode`les, bien
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Figure 6.17 – a) Variance intrasaisonnie`re, a` la latitude de la ZCIT, des pre´cipitations
moyenne´es entre 10◦O et 10◦E (en mm2 jour−2), en fonction de l’intensite´ de la ZCIT
sur le Sahel Ouest (en mm jour−1), de´termine´e comme le maximum des pre´cipitations
moyenne´es sur 10◦O–10◦E. La variance intrasaisonnie`re est la variance des donne´es filtre´es
a` l’aide d’un filtre digital passe-haut a` 90 jours (section 2.2.3.1). b) Idem a), mais pour la
bande 10◦E–30◦E.
qu’ayant une variance du meˆme ordre de grandeur, ont des taux moyens de pre´-
cipitations tre`s diffe´rents, indiquant que les pre´cipitations de CSIRO 0 sont, par
exemple, plus proches en valeur relative de leur moyenne, et donc d’une certaine
manie`re plus re´gulie`res.
L’ISV des pre´cipitations pre´sente e´galement un gradient est-ouest de variance
positif (Fig. 6.14). Si la plupart des mode`les capturent ce gradient sur le conti-
nent (sauf notablement CNRM, NCEP2 et ERA40), peu re´ussissent a` repre´sen-
ter celui entre le continent et l’oce´an Atlantique Est. Seuls les mode`les CCCMA,
CCCMA t63, GISS AOM, IPSL, MIUB et MPI semblent y parvenir, de la meˆme
manie`re qu’ils re´ussissent a` simuler le gradient est-ouest de pre´cipitations (Fig.
6.1).
Le diagramme de Taylor de la figure 6.18.a re´sume la capacite´ des mode`les
a` repre´senter une structure spatiale re´aliste de la variabilite´ intrasaisonnie`re des
pre´cipitations sur le continent. Cette structure e´tant tre`s lie´e a` celle du champ
moyen de pre´cipitations, les MCGs ont des difficulte´s certaines a` correctement
situer les maximums de variance, d’ou` des scores de corre´lations assez faibles. On
retrouve le large e´ventail des amplitudes simule´es. A` la vue de cette me´trique, c’est
CSIRO 5 qui apparaˆıtrait avoir la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO la plus
re´aliste, aussi bien en termes de structure spatiale qu’en termes d’amplitude.
La re´solution semble avoir une contribution positive a` la quantite´ de variabi-
lite´ intrasaisonnie`re des pre´cipitations simule´e : l’augmentation de la re´solution de
MIROC ME a` MIROC HI, et celle de CCCMA a` CCCMA t63, conduisent a` un
accroissement de l’ISV sur l’Afrique de l’Ouest (Figs. 6.16.a et 6.17). De meˆme,
les mode`les, dont la re´solution est fine (INGV et MIROC HI), ont une variance
intrasaisonnie`re tre`s forte, tandis que ceux, dont la re´solution est parmi les plus
grossie`res (GISS AOM, IAP, IPSL) ont une variabilite´ tre`s faible. MIROC ME fait
un peu figure d’exception, qui, malgre´ une troncature T42, posse`de l’ISV la plus
e´leve´e, juste derrie`re MIROC HI.
En revanche, le choix de la parame´trisation de la convection n’apparaˆıt pas
re´ellement fondamental. Les mode`les en fermeture en CAPE peuvent simuler aussi
bien un de´ficit qu’un exce`s d’ISV des pre´cipitations, comme les mode`les en fer-
meture en convergence d’humidite´. Par ailleurs, un meˆme sche´ma de convection,
comme celui de Pan et Randall (1998), peut eˆtre associe´, dans un mode`le, un fort






































































































































Figure 6.18 – Diagramme de Taylor pour la variance intrasaisonnie`re des pre´cipitations
et de l’OLR sur le domaine 0◦N–20◦N, 10◦O–30◦E. Ce domaine est indique´ sur chacun des
panneaux des figures 6.14 et 6.15.
exce`s d’ISV (MIROC HI et MIROC ME), et dans un autre (e´ventuellement avec
des re´glages diffe´rents), un de´ficit important (MRI). C’est e´galement le cas de la pa-
rame´trisation de Tiedke (1989)/Nordeng (1994) (INGV en comparaison de MIUB,
par exemple).
L’OLR
La structure de la variabilite´ intrasaisonnie`re de l’OLR est aussi un e´le´ment de´licat
a` capturer (Fig. 6.15). Dans les observations de la NOAA, celle-ci correspond a` une
bande zonale assez fine, sur le flanc nord de la ZCIT continentale (Fig. 6.3). Peu
de mode`les capturent la bonne amplitude de la variance de l’OLR : sur le Sahel
Ouest, elle est de 150 a` presque 200% trop e´leve´e dans BCCR, CNRM, CSIRO 5,
MIROC HI et MIROC ME, et de 50% trop faible, au moins, dans GISS AOM,
IPSL, MRI et ERA40 (Fig. 6.16.b). Les autres mode`les re´ussissent a` simuler une
amplitude raisonnable de cette variabilite´.
Malgre´ cette tre`s grande diversite´ dans l’amplitude de cette variabilite´, beau-
coup de mode`les semblent eˆtre capables de capturer cette zone de maximums
de variance sur le flanc nord de la ZCIT. Seuls les mode`les GFDL 0, GFDL 1,
GISS AOM, INGV, MIUB, NCEP2 et ERA40 ratent cette structure : INGV et
MIUB simulent, a` l’ouest de 10◦E, une bande quasi continue en latitude de forte
variance ; pour NCEP2 et ERA40, le maximum de variance tend a` se placer au ni-
veau de la ZCIT, et non sur son flanc nord. Les deux re´analyses NCEP2 et ERA40
repre´sentent, par ailleurs, plutoˆt une bande zonale discontinue, avec un minimum
de variance sur le Sahel Ouest. On notera, aussi, que la plupart des mode`les si-
mulent un maximum de variance sur le flanc sud de leur ZCIT, non observe´ dans
les donne´es de la NOAA. Comme en section 6.2.1, on retrouve que, bien que le
mode`le IPSL ait des difficulte´s a` avoir une bonne ZCIT en termes de pre´cipitations
(en climatologie et en variance), il apparaˆıt meilleur en termes d’OLR. C’est meˆme
l’un de ceux qui simulent la structure la plus re´aliste de la variance intrasaisonnie`re
de l’OLR sur le continent, avec MRI et GISS AOM (Fig. 6.18.b). Malgre´ une va-
riance assez e´leve´e, MIROC HI est, aussi, particulie`rement performant pour l’ISV
de l’OLR.
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Figure 6.19 – a) Rapport (en %) entre la variance des pre´cipitations dans la bande
10–90 jours et celle associe´e aux e´chelles infe´rieures a` 90 jours, moyenne´ dans le domaine
5◦N–15◦N, 10◦O–10◦E, pour chacun des mode`les de CMIP3, chacune des deux re´analyses
NCEP2 et ERA40, et les donne´es GPCP. b) Idem a), mais pour le rapport entre la variance
dans la bande 3–10 jours et celle associe´e aux e´chelles infe´rieures a` 10 jours.
6.3.1.2 Re´partition de la variance intrasaisonnie`re
La variabilite´ intrasaisonnie`re des pre´cipitations sur l’Afrique de l’Ouest, corres-
pond, pour la plus grande partie (∼80% – sections 3.2 et 3.4.1), aux e´chelles in-
fe´rieures a` 10 jours, i.e. aux e´chelles synoptiques. Les mode`les de CMIP3 ne par-
viennent pas tous a` reproduire une telle re´partition de la variance (Fig. 6.20) : la
plupart ont tendance a` surestimer la proportion des e´chelles intrasaisonnie`res lentes
(10–90 jours). Seuls INGV, MIROC HI, MIROC ME, MPI et NCEP2 re´ussissent,
sur le Sahel Ouest (Fig. 6.19), a` avoir une proportion de ces e´chelles intrasaison-
nie`res lentes comparables a` celle des donne´es GPCP (∼20%). Beaucoup de mode`les
l’estiment supe´rieure a` 30%, et certains vont meˆme jusqu’a` 50–60% (GFDL 0 et
GFDL 1). Ces deux derniers mode`les ont donc une variabilite´ synoptique remar-
quablement faible, ce qui est cohe´rent avec la faible activite´ de leurs ondes d’est
(Ruti et Dell’Aquila, 2010, voir aussi Fig. 3.35 de la section 3.5).
Variabilite´ haute fre´quence et persistance des pre´cipitations
Sur l’Afrique de l’Ouest, c’est, en moyenne, seulement la moitie´ de la variabilite´
synoptique (< 10 jours), qui est associe´e aux e´chelles entre 3 et 10 jours (section
3.2). Sur le Sahel Ouest, environ 57% de la variance synoptique totale peut eˆtre
attribue´e a` ces e´chelles de temps (Fig. 6.19.b). Dans la plupart des mode`les de
CMIP3, cette proportion est plutoˆt de l’ordre de 70 a` 80%, soulignant la faible
capacite´ des mode`les a` simuler une variabilite´ haute fre´quence des pre´cipitations.
Comme souligne´ dans Randall et al. (2007), les mode`les tendent a` faire pleuvoir un
peu, tre`s souvent, plutoˆt que de grandes quantite´s, plus rarement. GISS AOM et
MIROC HI, bien qu’e´tant les mode`les qui simulent le rapport le plus e´leve´, entre
la variance a` tre`s hautes fre´quences (≤ 3 jours) et la variance synoptique totale, le
sous-estiment encore de presque 10%.
Les mode`les de CMIP3 ont donc de grandes difficulte´s a` simuler la variabilite´
haute fre´quence des pre´cipitations. Comme Lin et al. (2006) ont pu le souligner
sur l’oce´an (voir aussi section 3.5), ces MCGs ont tendance a` avoir un spectre
tre`s rouge, c’est-a`-dire, en particulier, a` avoir une autocorre´lation d’ordre 1 trop
e´leve´e. Sur l’Afrique de l’Ouest, ce parame`tre est tre`s proche de ze´ro, voire ne´gatif
dans certaines re´gions (section 3.4.1). Il quantifie ainsi la tre`s faible persistance des
anomalies de pre´cipitations en un point donne´, meˆme a` des re´solutions importantes
comme 2.5◦x2.5◦. La figure 6.21 pre´sente, pour chacun des mode`les, la structure
spatiale de l’autocorre´lation d’ordre 1 des pre´cipitations. Seuls quelques mode`les





























































































































































































































































































Figure 6.20 – Variance intrasaisonnie`re lente (10–90 jours) rapporte´e a` la variance intra-
saisonnie`re totale (en %) des pre´cipitations pour les mode`les de CMIP3 (1971–2000), les
re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les donne´es GPCP (1997–2006).
Les donne´es ont e´te´ filtre´es a` l’aide d’un filtre digital passe-bande entre 10 et 90 jours avant
le calcul de la variance.






























































































































































































































































































Figure 6.21 – Autocorre´lation d’ordre 1 des pre´cipitations pour les mode`les de CMIP3
(1971–2000), les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les donne´es
GPCP (1997–2006). Les donne´es ont e´te´ pre´alablement filtre´es a` l’aide d’un filtre digital
passe-haut a` 90 jours pour e´liminer la composante due au cycle saisonnier.
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Figure 6.22 – Autocorre´lation d’ordre 1 des pre´cipitations, moyenne´e sur le domaine
5◦N–15◦N, 10◦O–10◦E, pour chacun des mode`les de CMIP3, chacunes des deux re´analyses
NCEP2 et ERA40, et les donne´es GPCP.
parviennent a` reproduire certaines caracte´ristiques de ce parame`tre sur l’Afrique de
l’Ouest (GISS AOM, INGV, MIROC HI, MIROC ME, MPI et ERA40), la plupart
des autres simulant une persistance des pre´cipitations trop importante. En moyenne
sur le Sahel Ouest (Fig. 6.22), seul MIROC HI simule une persistance re´aliste, de
l’ordre de 0.1. Quelques mode`les sont autour de 0.2 (INGV, MIROC ME, MPI et
ERA40), tous les autres e´tant au-dessus de 0.3–0.4. De manie`re cohe´rente avec les
re´sultats pre´ce´dents, c’est GFDL 0 et GFDL 1 qui ont la persistance la plus e´leve´e
(> 0.7), et qui donc simulent, en proportion, le moins de variabilite´ haute fre´quence
des pre´cipitations.
Quelques interpre´tations possibles
Une re´solution plus fine semble avoir un impact positif sur la persistance des pre´ci-
pitations simule´es : le passage de MIROC ME a` MIROC HI, et celui de CCCMA a`
CCCM t63, ame´liorent la variabilite´ haute fre´quence des pre´cipitations. En re-
vanche, ce n’est pas force´ment un facteur critique, e´tant donne´ que le mode`le
GISS AOM parvient a` avoir une autocorre´lation a` 1 jour re´aliste sur l’Afrique
e´quatoriale (Fig. 6.21).
Le type de parame´trisation de la convection (type de fermeture/de´clenchement
et/ou classification d’Arakawa, 2004), encore une fois, ne semble pas permettre
d’expliquer simplement la diversite´ des comportements des MCGs. Les sche´mas
produisant une persistance des pre´cipitations la plus re´aliste, sur l’Afrique de
l’Ouest, se classent dans les cate´gories 1 et 5 de la classification d’Arakawa (2004).
Toutefois, les mode`les IPSL et MRI ont aussi un sche´ma de convection de ca-
te´gorie 5, et simulent une persistance plutoˆt e´leve´e (≥ 0.4). Bien que les mo-
de`les MIROC HI/MIROC ME et MRI partagent un sche´ma de convection tre`s
proche, celui de Pan et Randall (1998), une fonction de de´clenchement, de´pen-
dant de l’humidite´ relative de la moyenne troposphe`re, a e´te´ inclus dans MI-
ROC HI/MIROC ME (Emori et al., 2001). La moyenne troposphe`re e´tant plutoˆt
se`che sur l’Afrique de l’Ouest (voir aussi section 5.2.2), cette fonction de de´clen-
chement pourrait eˆtre a` l’origine du comportement diffe´rent de la convection dans
MIROC HI/MIROC ME, ou` elle ne se de´velopperait qu’avec une troposphe`re suf-
fisamment humide. Dans ce cas, le MCG serait capable de de´clencher sa convection
moins souvent, et de stocker des quantite´s d’e´nergie (CAPE) plus importantes, in-
duisant une convection plus explosive et plus ale´atoire (Redelsperger et al., 2002).
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En revanche, dans MRI, malgre´ la fermeture pronostique7 de Pan et Randall (1998),
la convection se de´clencherait trop « facilement », la fermeture de´pendant surtout
de l’e´nergie des basses couches et du profil vertical de tempe´rature. C’est aussi
le cas du sche´ma d’Emanuel (1991, 1993), qui, de`s son de´clenchement, construit
une ascendance adiabatique, non dilue´e, jusqu’au niveau de flottabilite´ neutre de
la colonne. Une mode´lisation re´aliste de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO
supposerait donc la prise en compte du roˆle inhibiteur de l’air sec troposphe´rique,
et de son entraˆınement dans les colonnes convectives, mais aussi plus largement
de l’ensemble des processus capables d’inhiber la convection (en cre´ant notam-
ment de la CIN). Bechtold et al. (2008) ont e´galement confirme´ que l’introduction
d’un entraˆınement d’air environnant dans la colonne convective ame´liorait la re-
pre´sentation de la variabilite´ intrasaisonnie`re (MJO et CCEWs) dans le mode`le du
CEPMMT.
6.3.1.3 E´chelles de variabilite´
Les fluctuations intrasaisonnie`res de la MAO sont associe´es a` diffe´rents modes de
variabilite´, dont les e´chelles de temps caracte´ristiques sont tre`s variables : les ondes
d’est, autour de 3–5 jours, les modes QBZD et Sahe´lien, autour de 15 jours, et
un mode « MJO » autour de 40 jours (section 3.4). Nous examinons brie`vement,
dans cette section, la capacite´ des mode`les a` reproduire des pics de variabilite´,
importants et significatifs, a` ces diffe´rentes e´chelles.
A` l’e´chelle de la re´gion de la mousson (10◦N–20◦N, 10◦O–30◦E), l’OLR pre´sente
un pic de variabilite´ majeur entre 3 et 5 jours, correspondant a` la forte activite´ des
ondes d’est (section 3.4.1 et panneau en bas a` droite de la figure 6.23). On note
e´galement un pic en limite de significativite´ autour de 15–20 jours (celui-ci est en
fait significatif sur le Sahel Est, entre 10◦E et 30◦E – section 3.4.1) et un autre
vers 40–60 jours. Les diffe´rents mode`les de CMIP3 pre´sentent des comportements
plutoˆt varie´s (Fig. 6.23). La plupart d’entre eux ont des pics de variabilite´ signi-
ficatifs entre 5 et 10 jours, ou autour de 10 jours, vraisemblablement associe´s a`
la simulation d’ondes d’est. Les perturbations synoptiques au-dessus de l’Afrique
de l’Ouest tendent donc a` avoir une e´chelle de temps plus lente dans les MCGs
que dans la re´alite´, de manie`re cohe´rente avec les travaux de Reed et al. (1988b),
Druyan et Hall (1994) ou Meehl et al. (2006), utilisant un MCG particulier. Ce
de´calage vers les basses fre´quences, encore plus marque´ sur le Sahel Ouest (entre
10◦O et 10◦E, non montre´) justifierait d’e´largir un peu la bande spectrale utilise´e
par Ruti et Dell’Aquila (2010), pour caracte´riser l’activite´ des ondes d’est dans les
MCGs de CMIP3.
Tous les mode`les simulent un pic de variabilite´ significatif entre 10 et 25 jours.
Il est particulie`rement marque´ pour CCCMA t63, CNRM, CSIRO 5, GFDL 0,
GFDL 1, GISS AOM, IPSL, MIROC HI, MIUB. L’existence de ce pic significatif
chez tous les mode`les justifie donc l’analyse des modes de variabilite´ de la MAO
dans la bande 10–25 jours, re´alise´e dans la section 6.5. En revanche, peu de mo-
de`les (CCCMA, CSIRO 0, CSIRO 5, IAP et les deux re´analyses) pre´sentent une
variabilite´ significative dans la bande 30–60 jours. GISS AOM et IPSL tendent a`
avoir une variabilite´ intrasaisonnie`re lente, mais au-dela` de 60 jours.
7Cette fermeture est base´e sur une e´quation pronostique de l’e´nergie cine´tique contenue dans
le nuage convectif (CKE – Cumulus Kinetic Energy), qui permet alors de de´terminer le flux de
masse dans l’ascendance nuageuse.
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Figure 6.23 – Densite´s spectrales normalise´es et multiplie´es par la fre´quence ( f × E( f )),
de l’OLR des mode`les de CMIP3 (1971–2000), des re´analyses NCEP2 (1979–2007) et
ERA40 (1971–2000), et des donne´es NOAA (1979–2007), moyenne´es sur 10◦N–20◦N, 10◦O–
30◦E (trait plein e´pais). Le trait plein fin indique le spectre moyen du bruit rouge e´qui-
valent aux donne´es (son autocorre´lation d’ordre 1 est indique´e en haut a` gauche de chaque
panneau), et le trait fin tirete´ correspond au seuil de significativite´ a` 95%. La re´solution
spectrale est de l’ordre de 1/100 cycles par jour. Les donne´es ont e´te´ pre´alablement filtre´es
a` l’aide d’un filtre digital passe-haut a` 90 jours pour e´liminer la variabilite´ due au cycle
saisonnier.
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6.3.2 La dépression thermique saharienne
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne se caracte´rise
par deux poˆles de forte variance, l’un situe´ sur son flanc nord-est, au-dessus de la
mer Me´diterrane´e, l’autre sur son flanc nord-ouest, au large des coˆtes marocaines
(section 4.1, et les deux panneaux en bas a` droite de la figure 6.25). Ce dernier
se mate´rialise par une forme tre`s allonge´e, d’orientation sud-ouest nord-est. Bien
qu’en tre`s bon accord, les deux re´analyses NCEP2 et ERA40 ne situent pas le poˆle
nord-est de variabilite´, au meˆme endroit sur la Me´diterrane´e. Celui d’ERA40 est
le´ge`rement plus a` l’ouest, le long des coˆtes alge´riennes, tandis que, dans NCEP2,
il se situe 5◦ plus a` l’est, au-dessus de la Sicile.
Les diffe´rents mode`les de CMIP3 parviennent a` capturer la structure globale du
champ de variance, avec une intensite´ comparable a` celle des deux re´analyses (Fig.
6.25). Cette dernie`re est un peu faible dans BCCR, CNRM, GISS AOM, INGV
et MIROC HI, et un peu e´leve´e dans CCCMA, CCCMA t63, IAP et MPI (Fig.
6.24). Les mode`les ont aussi tendance a` simuler un maximum de variabilite´ sur
le continent africain, plutoˆt que sur la Me´diterrane´e (Fig. 6.25). Ils ont e´galement
des difficulte´s a` repre´senter la bande de forte variance le long des coˆtes maro-
caines et mauritaniennes. Celle-ci est absente, ou presque, dans CCCMA, CNRM,
GFDL 0, GFDL 1, GISS AOM, IAP, IPSL, MIROC ME, MIUB et MRI. Elle est,
en revanche, tre`s marque´e, descendant assez loin vers le sud, dans CSIRO 0 et
CSIRO 5.
L’augmentation de la re´solution horizontale ame´liore la repre´sentation de cette
bande, comme l’indique le passage de CCCMA a` CCCMA t63, et celui de MI-
ROC ME a` MIROC HI (Fig. 6.25). E´tant donne´ que cette variabilite´ de la tempe´-
rature est vraisemblablement associe´e a` des ondes et/ou des de´pressions en prove-
nance de l’ouest8, qui viennent heurter contre le massif de l’Atlas, on peut sugge´rer
qu’une re´solution plus fine (INGV, MIROC HI), ame´liorant la de´finition des re-
































































Figure 6.24 – Diagramme de Taylor pour la variance intrasaisonnie`re totale de la tem-
pe´rature potentielle a` 850 hPa sur le domaine 20◦N–40◦N, 20◦O–40◦E, indique´ sur chaque
panneau de la figure 6.25.


















































































































































































































































































Figure 6.25 – Variance intrasaisonnie`re totale de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa
(en K2) pour les mode`les de CMIP3 (1971–2000) et les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et
ERA40 (1971–2000). Les donne´es ont e´te´ filtre´es a` l’aide d’un filtre digital passe-haut a` 90
jours avant le calcul de la variance.
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liefs, permet de mieux repre´senter les interactions entre le flux d’ouest et celui-ci,
et donc le poˆle de variabilite´ le long des coˆtes marocaines.
Les mode`les repre´sentent une re´partition re´aliste de la variance dans le domaine
fre´quentiel (Fig. 6.26). La proportion de la variabilite´ intrasaisonnie`re se situant
dans les e´chelles comprises entre 10 et 60 jours, est de l’ordre de 60% pour chacun
des deux poˆles, ce que les mode`les reproduisent tre`s convenablement. On observe
un peu plus de diversite´ sur les spectres du poˆle me´diterrane´en (Fig. 6.27), avec
notamment un pic vers 20 jours pas toujours bien marque´ (e.g., CCCMA t63, IPSL,
MPI et MRI).
Dans l’ensemble, les mode`les simulent donc des caracte´ristiques tre`s raison-
nables de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL, sugge´rant, comme nous l’avons
montre´ dans le chapitre 4, que celle-ci est plutoˆt force´e par la dynamique des
moyennes latitudes, relativement bien repre´sente´e dans les MCGs de CMIP3. La
re´solution horizontale semble eˆtre un facteur important pour en ame´liorer la struc-
ture spatiale.



















































































































































































































































































Figure 6.26 – Variance intrasaisonnie`re lente (10–60 jours) rapporte´e a` la variance in-
trasaisonnie`re totale de la tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en %) pour les mode`les
de CMIP3 (1971–2000) et les re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000). Les
donne´es ont e´te´ filtre´es a` l’aide des filtres digitaux pre´sente´s en section 2.2.3.1.
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Figure 6.27 – Idem Fig. 6.23, mais pour les anomalies de tempe´rature potentielle a` 850
hPa, moyenne´e sur le domaine 25◦N–45◦N, 0◦E–25◦E.
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6.4 Le mode intrasaisonnier de la de´pression
thermique saharienne dans les mode`les de
CMIP3
La section pre´ce´dente (6.3.2) a souligne´ que les mode`les CMIP3 e´taient capable de
capturer les caracte´ristiques globales de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pres-
sion thermique, sugge´rant une origine plutoˆt lie´e a` la dynamique extratropicale,
en accord avec le chapitre 4. Nous allons un peu plus loin dans cette section, en
testant la capacite´ des mode`les a` repre´senter le mode principal de variabilite´ in-
trasaisonnie`re du SHL, sa structure spatiale et temporelle (section 6.4.1), son lien
avec les moyennes latitudes (section 6.4.2), et son impact sur la re´gion de la MAO
(section 6.4.3). Cette section applique donc essentiellement le cheminement de l’ar-
ticle CRL10, a` l’ensemble des mode`les de CMIP3, et utilise quelques diagnostics
qui ont e´te´ propose´s en comple´ments dans le chapitre 4.
6.4.1 Détection du mode et structure en température
Comme dans CRL10, le mode principal de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL
est de´rive´ du premier CEOF de l’ACPC (section 2.2.4.2) de la tempe´rature po-
tentielle a` 850 hPa. Cette dernie`re est filtre´e dans la bande 10–60 jours, a` l’aide
d’un filtre de Lanczos (section 2.2.3.1). L’ACPC est re´alise´e sur le domaine 20◦N–
40◦N, 20◦O–40◦E, englobant les deux poˆles de variabilite´ intrasaisonnie`re de la θ850
(section 6.3.2 et Fig. 6.25). Le premier CEOF de cette ACPC9 est pre´sente´, pour
chacun des mode`les de CMIP3, sur la figure 6.28, avec la proportion de variance
intrasaisonnie`re (10–60 jours) explique´e.
Les mode`les parviennent a` capturer la structure globale du mode principal
de la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL, aussi bien en termes de positionnement
des centres d’actions, qu’en termes de vitesse de propagation. Ce mode explique
approximativement la meˆme quantite´ de variance filtre´e, entre 26.1% pour CNRM
et 39.5% pour GFDL 0, pour une proportion attendue comprise entre 30 et 33%
selon les deux re´analyses. Tous les mode`les simulent un poˆle principal de ce mode
sur la Me´diterrane´e, ou sur les coˆtes libyennes et alge´riennes, de manie`re cohe´rente
avec la structure globale du champ de variance intrasaisonnie`re (Fig. 6.25 et section
6.3.2). Le champ de vitesse de phase, associe´ a` ce poˆle, est aussi en tre`s bon accord
avec celui des deux re´analyses, oriente´ vers le sud-est, et de l’ordre de 5 m s−1
en module. Le second poˆle, au large des coˆtes marocaines, et son extension vers
le sud-ouest, sont ge´ne´ralement capture´s, sauf pour GFDL 0, GFDL 1, IAP et
MPI. L’orientation du champ de vitesse de phase est cependant plus difficile a`
repre´senter, et seuls les mode`les CCCMA, CCCMA t63, CNRM, CSIRO 5, INGV,
MIROC HI, MIROC ME et MRI parviennent a` un re´sultat comparable aux deux
re´analyses.
A` partir du premier CEOF, on reconstruit, pour chaque MCG, l’indice indSHL,
caracte´risant son propre mode intrasaisonnier du SHL. Cet indice, normalise´, est
de´fini comme la tempe´rature potentielle reconstruite a` partir du CEOF1, au point
de coordonne´es 35◦N, 5◦E (Annexe A de CRL10 et section 2.2.4.2). Ce point est
9L’ACPC a e´te´ re´alise´e a` partir des donne´es directement fournies par chaque centre, non re-
grille´es. Les composites qui suivent ont cependant e´te´ calcule´s a` partir des champ regrille´s, comme
dans les sections pre´ce´dentes (voir section 6.1.2).
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le meˆme pour tous les mode`les, afin que les modes aient la meˆme phase spatiale.
On peut alors de´finir les e´ve`nements HLE et HLW de chacun des mode`les, et en
e´tudier la structure composite, comme dans CRL10.
Les figures 6.30 et 6.31 montre la structure composite en tempe´rature potentielle
a` 850 hPa, du mode de variabilite´ de chaque mode`le, pour les instants t0 et t0+4,
respectivement. A` t0, la structure du mode intrasaisonnier du SHL est globalement
tre`s satisfaisante, chez l’ensemble des MCGs de CMIP3. L’amplitude est un peu
plus faible dans les mode`les BCCR et CNRM (de 1 a` 2 K), tandis qu’elle est plutoˆt
e´leve´e dans CCCMA, CSIRO 5, et MPI (de 1 a` 2 K). Plusieurs MCGs simulent
une anomalie positive de tempe´rature qui s’e´tale un peu trop vers le sud et/ou
l’ouest, sur le continent (BCCR, CNRM, CSIRO 0, CSIRO 5, GFDL 0, GFDL 1,
IAP, IPSL et MPI). Pour certains, l’amplitude de l’anomalie froide est un peu faible
vis-a`-vis de celle de l’anomalie chaude, comme dans BCCR, CNRM, GISS AOM,
IAP, INGV et MIROC ME.
Entre t0 et t0+4, l’anomalie de tempe´rature sur la Me´diterrane´e migre vers le
sud-ouest, pe´ne´trant ainsi en partie vers le Sahel Est (CRL10). Celle sur l’Atlan-
tique se scinde en deux, une partie continuant vers l’est, l’autre se propageant vers
le sud-ouest. La plupart des MCGs capturent cette e´volution (Fig. 6.31), malgre´
une tendance a` simuler une anomalie descendant vers le sud, sur l’Atlantique, trop
e´vanescente, ou a` repre´senter une anomalie sur le Sahara oriental qui est encore
trop intense, et qui s’e´tale trop vers le sud et l’est. La figure 6.32 illustre la pro-
pagation de l’anomalie chaude des e´ve`nements HLE (par rapport aux e´ve`nements
HLW), sur le Sahara Est. Les MCGs de CMIP3 sont, encore une fois, en bon ac-
cord les uns avec les autres, et avec les deux re´analyses, simulant une vitesse de
propagation de l’anomalie comprise entre 3 et 4 m s−1.
Enfin, la figure 6.29 propose une synthe`se de la capacite´ des mode`les a` repre´-
senter la structure du mode intrasaisonnier du SHL, aux deux instants pre´sente´s
(t0 et t0+4). Elle illustre, finalement, la faible disparite´ des MCGs, en termes de
corre´lation spatiale, et souligne, a` nouveau (Chapitre 4), la robustesse de ce mode
de variabilite´, et de son lien avec les moyennes latitudes. Les diffe´rences sont plus






































































































































Figure 6.29 – Diagramme de Taylor pour la structure composite de la tempe´rature po-
tentielle a` 850 hPa (diffe´rence entre e´ve`nements HLE et HLW), a` a) t0 et b) t0+4, sur le
domaine 20◦N–40◦N, 20◦O–40◦E. Ce domaine est indique´ sur chacun des panneaux des
figures 6.30 et 6.31.












































































































































































Figure 6.30 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements HLE et celui des
e´ve`nements HLW, pour la tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en K), pour chacun des
mode`les de CMIP3 (1971–2000), et chacune des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et
ERA40 (1971–2000). Les e´ve`nements HLE et HLW sont relatifs au mode intrasaisonnier
du SHL de chaque mode`le.












































































































































































Figure 6.31 – Idem Fig. 6.30, mais a` t0+4.
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Figure 6.32 – Diffe´rence entre le composite des e´ve`nements HLE et celui des e´ve`ne-
ments HLW, pour la tempe´rature potentielle a` 850 hPa (en K), moyenne´e sur 10◦E–30◦E,
pour chacun des mode`les de CMIP3 (1971–2000), et chacune des deux re´analyses NCEP2
(1979–2007) et ERA40 (1971–2000). Les e´ve`nements HLE et HLW sont relatifs au mode
intrasaisonnier du SHL de chaque mode`le. Le trait plein horizontal indique la coˆte nord
de l’Afrique, vers 30◦N, et le trait horizontal en tirete´ indique la latitude 17.5◦N, utilise´e
dans la section 4.1.3.6, pour comparer les e´ve`nements HLW et les cold surges de Vizy et
Cook (2009). La droite oblique indique une vitesse de propagation e´gale a` 3.5 m s−1.
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6.4.2 Structure en altitude et onde de Rossby quasi-stationnaire
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique est apparue, dans le cha-
pitre 4, comme une re´ponse a` un forc¸age extratropical, prenant la forme d’une onde
de Rossby quasi-stationnaire. Cette origine, essentiellement dynamique, peut donc
expliquer la faible disparite´ des mode`les, dans leur repre´sentation du mode intra-
saisonnier du SHL. Nous ve´rifions, dans cette section, que les MCGs ont, effective-
ment, une bonne repre´sentation de cette variabilite´ intrasaisonnie`re des moyennes
latitudes, aussi bien en termes de nombre d’onde que de vitesse de phase et de
vitesse de groupe (Figs. 6.34 et 6.35). Le train d’ondes a` 200 hPa a effectivement
une structure tre`s re´aliste, avec un nombre d’onde et des vitesses de phase et de
groupe tre`s comparables a` ceux obtenus dans les deux re´analyses (voir aussi section
4.2.1).
La figure 6.33.a re´sume cette tre`s bonne aptitude des mode`les de CMIP3, mon-
trant que la corre´lation spatiale de leur train d’onde a` t0 avec celui de NCEP2 est
de l’ordre de 0.9. Elle est notablement plus faible (∼0.8) pour le mode`le IAP. En
revanche, l’intensite´ de ce train d’onde est assez variable d’un mode`le a` l’autre, et
explique, en partie, les diffe´rences d’intensite´ de la structure en tempe´rature a` 850
hPa (Fig. 6.33.b) : on trouve, en effet, une corre´lation assez importante entre les
deux intensite´s (coefficient de corre´lation line´aire de 0.42), avec trois exceptions
notables, CSIRO 0, CSIRO 5 et IAP. Pour ces trois mode`les, l’intensite´ du train
d’ondes en haute troposphe`re est plutoˆt faible, en comparaison avec l’amplitude
des anomalies de tempe´rature en basses couches. En revanche, bien que l’intensite´
de ce train d’onde soit faible dans CNRM, la structure spatiale des anomalies est
tre`s cohe´rente avec celle dans les re´analyses (Fig. 6.33).
6.4.3 Impact sur la convection en Afrique de l’Ouest
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Figure 6.33 – a) Diagramme de Taylor pour la structure composite du vent me´ridien
a` 200 hPa (diffe´rence entre e´ve`nements HLE et HLW), a` t0, sur le domaine 30◦N–70◦N,
60◦O–20◦E. b) E´nergie des anomalies composites de θ850, a` t0, en fonction de l’e´nergie des
anomalies composites de vent me´ridien a` 200 hPa, a` t0. L’e´nergie de la tempe´rature (en
K2) est calcule´e comme la variance spatiale de la diffe´rence des composites HLE et HLW,
sur le domaine 20◦N–40◦N, 20◦O–40◦E, et celle du vent me´ridien (en m2 s−2), comme la
variance spatiale de la diffe´rence des composites HLE et HLW, sur le domaine 30◦N–70◦N,
60◦O–20◦E.
















































































































































































































Figure 6.34 – Idem Fig. 6.30, mais pour le vent me´ridien a` 200 hPa (en m s−1).

















































































































































































































































Figure 6.35 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements HLE et celui des
e´ve`nements HLW, pour le vent me´ridien a` 200 hPa (en m s−1), moyenne´ dans la bande
40◦N–60◦N, pour chacun des mode`les de CMIP3 (1971–2000), et chacune des deux re´-
analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000). Les e´ve`nements HLE et HLW sont
relatifs au mode intrasaisonnier du SHL de chaque mode`le.
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mode intrasaisonnier du SHL et la convection sur le Sahel (chapitre 4). Il se ca-
racte´rise par un renforcement de la convection concomitant aux e´ve`nements HLW,
et un affaiblissement de celle-ci pendant les e´ve`nements HLE. De meˆme, l’arrive´e
de l’anomalie froide des e´ve`nements HLW sur le Sahel Est est associe´e a` une de´-
croissance de l’activite´ convective, alors que la formation d’une anomalie chaude
sur le Sahara Est pendant les e´ve`nements HLE co¨ıncide avec une augmentation de
la convection sur le Tchad et le Soudan. Ces anomalies convectives, qui naissent
donc sur l’est du Sahel, ont ensuite un caracte`re propagatif vers l’ouest (∼-7 m s−1
- CRL10) assez marque´, et on peut les suivre jusqu’au milieu de l’oce´an Atlantique
tropical.
La plupart des mode`les de CMIP3 ont un signal en OLR et en pre´cipitation
associe´ a` leurs e´ve`nements HLE et HLW (Figs. 6.36 et 6.37), cohe´rent en signe avec
celui de l’OLR de la NOAA et des pre´cipitations GPCP10. Ce re´sultat souligne donc
la robustesse du lien entre la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL et la convection sur
le Sahel. Ce lien prend cependant des formes tre`s varie´es. Le signal est plutoˆt faible
dans CSIRO 5 et IAP, notamment a` l’est de 20◦E, plutoˆt peu ou pas propagatif
dans CCCMA t63, GFDL 0 et MIUB. Losrqu’il est propagatif, il est ge´ne´ralement
plus lent (e.g., BCCR, GISS AOM et MPI). La transition entre affaiblissement et
renforcement de la convection est parfois tre`s marque´e, surtout sur le Sahel Est
(CCCMA, CCCMA t63, GISS AOM, INGV, IPSL, MIROC ME et MPI).
Le fait que presque tous les mode`les aient une re´ponse significative sur le Sahel,
alors que la fermeture de leur parame´trisation est en convergence d’humidite´ ou en
CAPE, souligne que le mode intrasaisonnier du SHL est associe´ a` des modulations
a` la fois de la convergence d’humidite´ dans les basses couches, et de la CAPE. Ce
re´sultat est cohe´rent avec les analyses re´alise´es dans la section 5.2. On peut noter
e´galement que GFDL 0 et GFDL 1, bien qu’e´tant des mode`les tre`s proches, ont
des comportements assez diffe´rents, GFDL 0 ne simulant pas de propagation vers
l’ouest des anomalies de convection. Cette diffe´rence de comportement pourrait
alors sugge´rer un roˆle important de la dynamique des ondes (d’est et/ou de Rossby
e´quatoriales ?). GFDL 0 pre´sente, effectivement, par rapport a` GFDL 1, un de´fi-
cit d’activite´ des ondes d’est (Ruti et Dell’Aquila, 2010, voir aussi Fig. 3.35 de ce
manuscrit), et un de´ficit d’activite´ des ondes de Rossby e´quatoriales (Lin et al.,
2006, voir aussi Figs. 3.34.c et d de ce manuscrit). Enfin, la re´solution horizontale
fine de MIROC HI et INGV semble induire un signal plus bruite´, mais plus cohe´-
rent avec les observations. Ces deux mode`les sont aussi les mode`les ayant une des
persistances les plus faibles sur la re´gion (section 6.3.1), ce qui pourrait e´galement
expliquer cette forte variabilite´ spatiale et temporelle du composite.
6.4.4 Conclusions
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique, et notamment son mode
principal, est repre´sente´e de manie`re tre`s satisfaisante par l’ensemble des MCGs
de CMIP3, soulignant a` la fois la robustesse de ce mode, et son origine essentiel-
lement lie´e a` la dynamique des moyennes latitudes. La relation avec la convection
sur l’Afrique de l’Ouest est e´galement un e´le´ment robuste de ce mode, malgre´ une
10Les figures sont pre´sente´es sur la bande 10◦N–20◦N, ce qui est un peu diffe´rent de ce qui e´tait
propose´ dans CRL10. L’e´largissement de la bande doit permettre de prendre en compte le fait
que la ZCIT des mode`les est, en ge´ne´ral, un peu sud (section 6.2.1). Par ailleurs, la bande reste
volontairement un peu nord, e´tant donne´ que la relation entre le mode intrasaisonnier du SHL et
la convection affecte plutoˆt le flanc nord de la ZCIT (Chapitre 4).
































































































































































































































































































Figure 6.36 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements HLE et celui des
e´ve`nements HLW, pour l’OLR (en W m−2), moyenne´ dans la bande 10◦N–20◦N, pour
chacun des mode`les de CMIP3 (1971–2000), et chacune des deux re´analyses NCEP2 (1979–
2007) et ERA40 (1971–2000), et les donne´es de la NOAA (1979–2007). Les e´ve`nements HLE
et HLW sont relatifs au mode intrasaisonnier du SHL de chaque mode`le. Les composites des
donne´es d’OLR de la NOAA sont base´s sur le mode intrasaisonnier du SHL de la re´analyse
NCEP2. Le contour en noir indique le niveau de significativite´ a` 95%, de´termine´ a` l’aide
d’un test de Student (section 2.2.5.4).


























































































































































































































































































Figure 6.37 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements HLE et celui des e´ve`ne-
ments HLW, pour les pre´cipitations (en mm jour−1), moyenne´e dans la bande 10◦N–20◦N,
pour chacun des mode`les de CMIP3 (1971–2000), et chacune des deux re´analyses NCEP2
(1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les donne´es GPCP (1997–2006). Les e´ve`nements
HLE et HLW sont relatifs au mode intrasaisonnier du SHL de chaque mode`le. Les com-
posites des donne´es des pre´cipitations GPCP sont base´s sur le mode intrasaisonnier du
SHL de la re´analyse NCEP2. Le contour en noir indique le niveau de significativite´ a` 95%,
de´termine´ a` l’aide d’un test par tirage ale´atoire (section 2.2.5.4).
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assez grande diversite´ dans la repre´sentation de ce lien. Le fait que presque tous les
mode`les simulent une re´ponse souligne alors que le mode intrasaisonnier du SHL
est potentiellement associe´ a` des modulations importantes de la convergence d’hu-
midite´ et de la CAPE, surtout sur le Sahel Est. La difficulte´ rencontre´e par certains
mode`les a` repre´senter une propagation vers l’ouest des anomalies convectives, de´-
note peut-eˆtre d’un proble`me plus ge´ne´ral de repre´sentation de la dynamique des
ondes e´quatoriales. Ce point ne´cessiterait, cependant, une e´tude plus approfondie
de ce type de variabilite´, notamment dans quelques mode`les, comme GFDL 0 et
GFDL 1.
6.5 Le mode intrasaisonnier propagatif de la
convection dans les mode`les de CMIP3
La section 6.3.1 a e´value´ l’aptitude des mode`les de CMIP3 a` repre´senter une va-
riabilite´ intrasaisonnie`re de la convection (pre´cipitations et OLR), comparables a`
celle observe´e, en termes a` la fois de structure spatiale du champ de variance, et
de re´partition de cette variance dans le domaine fre´quentiel. Cette analyse a, en
outre, souligne´ une tendance ge´ne´rale a` simuler trop, voire beaucoup trop d’e´nergie
aux e´chelles supe´rieures a` 10 jours, par rapport a` l’e´nergie intrasaisonnie`re totale
(< 90 jours). La plupart de ces MCGs e´taient cependant capables de repre´senter
un pic de variance, plus ou moins marque´, entre 10 et 25 jours. Nous proposons,
dans cette section, une analyse pre´liminaire de la structure de la variabilite´ de ces
e´chelles, a` travers l’e´tude du mode intrasaisonnier propagatif principal de l’OLR.
Pour cela, nous utilisons la meˆme me´thodologie que celle pre´sente´e dans la section
5.4, afin de de´tecter ce mode de variabilite´ dans chacun des MCGs de CMIP3.
6.5.1 Détection et structure générale
Comme dans la section 5.4, le mode intrasaisonnier propagatif principal de l’OLR
est de´rive´ du premier CEOF de l’ACPC (section 2.2.4.2) de l’OLR, filtre´ dans
la bande 10–25 jours, a` l’aide d’un filtre de Lanczos (section 2.2.3.1). L’ACPC est
re´alise´e sur le domaine 10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E, englobant ainsi l’ensemble des poˆles
de variabilite´ intrasaisonnie`re de l’OLR (section 6.3.1 et Fig. 6.15). Le premier
CEOF de cette ACPC est pre´sente´, pour chacun des mode`les de CMIP3, sur la
figure 6.38, avec la proportion de variance explique´e dans la bande 10–25 jours.
De nombreux mode`les parviennent a` capturer la structure globale du mode
principal de la variabilite´ intrasaisonnie`re de l’OLR, avec un poˆle de variabilite´
situe´ sur la partie nord du Sahel, et des vitesses de propagation oriente´es vers le
nord-ouest. Seuls 3 mode`les (INGV, IPSL et MIUB) et la re´analyse NCEP2 ratent
comple`tement cette structure, plac¸ant leur poˆle principal sur l’oce´an Atlantique
ou sur l’Afrique e´quatoriale. Ce mode explique, soit approximativement la meˆme
quantite´ de variance filtre´e que dans les observations (∼12%), soit notablement plus
(> 15% pour BCCR, CSIRO 0, CSIRO 5, GISS AOM, MIROC HI, MIROC ME et
MRI). Les mode`les, qui ont une bonne structure globale du mode de variabilite´, ont
cependant tendance a` placer leur poˆle trop a` l’ouest : seuls CCCMA, CCCMA t63,
IAP et MIROC HI parviennent a` le positionner vers 10–15◦E. En outre, une grande
partie des MCGs ont tendance a` simuler un poˆle secondaire sur le Golfe de Guine´e
(BCCR, CCCM, CCCMA t63, CNRM, IAP et MPI).
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Figure 6.38 – CEOF1 de l’ACPC de l’OLR, filtre´ dans la bande 10–25 jours. L’ACPC
a e´te´ re´alise´e sur le domaine 10◦S–30◦N, 30◦O–30◦E, pour chacun des mode`les de CMIP3
(1971–2000), chacune des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et
pour les donne´es de la NOAA (1979–2007). L’e´chelle de gris indique le module du CEOF1
(sans unite´), et les vecteurs, le champ de vitesse de phase du CEOF1 (en m s−1 – voir
section 2.2.4.2, et Annexe 2 de CRL10).
























































































































































































Figure 6.39 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements OLR+ et celui des
e´ve`nements OLR-, pour l’OLR (en W m−2), pour chacun des mode`les de CMIP3 (1971–
2000), chacunes des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les
donne´es de la NOAA (1979–2007). Les e´ve`nements OLR+ et OLR- sont relatifs au mode
intrasaisonnier propagatif de l’OLR de chaque mode`le. Seules les valeurs significatives a`
95%, en utilisant un test de Student, sont reporte´es.































































































































































































































































































































Figure 6.40 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements OLR+ et celui des
e´ve`nements OLR-, pour l’OLR (en W m−2), moyenne´ dans la bande 10◦N–20◦N, pour
chacun des mode`les de CMIP3 (1971–2000), chacune des deux re´analyses NCEP2 (1979–
2007) et ERA40 (1971–2000), et les donne´es de la NOAA (1979–2007). Les e´ve`nements
OLR+ et OLR- sont relatifs au mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR de chaque mode`le.
Le contour en noir indique le niveau de significativite´ a` 95%, de´termine´ a` l’aide d’un test
de Student (section 2.2.5.4).
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A` partir du premier CEOF, on reconstruit, pour chaque MCG, l’indice indOLR,
caracte´risant son propre mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR. Cet indice,
normalise´, est de´fini comme l’OLR reconstruit a` partir du CEOF1, au point de
coordonne´es 15◦N, 17.5◦E (Annexe A de CRL10 et section 2.2.4.2). Ce point est
le meˆme pour tous les mode`les, afin que les modes aient la meˆme phase spatiale.
On peut alors de´finir les e´ve`nements OLR+ et OLR- de chacun des mode`les, et en
e´tudier la structure composite.
La figure 6.39 montre la structure composite en OLR, de ce mode de variabi-
lite´, pour chaque mode`le, a` l’instant t0. Peu de MCGs (CCCMA t63, IAP, IPSL,
MIROC HI, MPI, MRI et ERA40) capturent la large extension me´ridienne de l’ano-
malie d’OLR, a` l’est, sur le Sahel et l’Afrique e´quatoriale. Elle est, le plus souvent,
confine´e au nord, sauf dans NCEP2, ou` elle est, au contraire, tre`s sud. Beaucoup de
mode`les surestiment l’amplitude des e´ve`nements OLR+/OLR-, tandis que IPSL et
MIUB sous-estiment les anomalies sur le continent.
En revanche, tous les MCGs repre´sentent bien une propagation vers l’ouest
des anomalies convectives (Fig. 6.40), qui se traduit aussi par une modulation des
pre´cipitations (non montre´). Cette propagation a ge´ne´ralement une vitesse un peu
plus lente que celle des observations de la NOAA. Par ailleurs, certains mode`les
(BCCR, CSIRO 5, GISS AOM, MIROC HI, MIROC ME, MPI) ont des anomalies
de convection qui semblent provenir d’assez loin a` l’est, au-dela` de 30–40◦E, alors
que les observations de la NOAA tendent a` les faire de´marrer vers 30◦E. Quatre
de ces mode`les (BCCR, GISS AOM, MIROC HI et MIROC ME) ne semblent pas
marquer la discontinuite´ de la ZCIT sur l’ouest de l’oce´an Indien (Fig. 6.3). Ceci
sugge`re que, dans ces mode`les, ce mode propagatif est associe´ a` une perturbation
dynamique (onde de Rossby e´quatoriale ?), dont l’origine ne serait pas re´gionale, et
que la continuite´ de la ZCIT sur l’oce´an Indien permettrait de mettre en e´vidence.
6.5.2 Des ondes de Rossby équatoriales ?
Le mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR pre´sente une structure de type onde
de Rossby e´quatoriale, particulie`rement bien visible a` 700 hPa (section 5.4). Il
est e´galement associe´ a` une activite´ forte des moyennes latitudes, au-dessus de la
Me´diterrane´e, vraisemblablement en lien avec la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL
(section 5.4.3). La plupart des mode`les capturent cette structure ondulatoire en
moyenne troposphe`re, notamment a` t0-4 (Fig. 6.41), avec un nombre d’onde plutoˆt
re´aliste. Les anomalies de vent me´ridien a` 700 hPa, bien que souvent trop intenses,
correspondent a` un nombre d’onde re´aliste (∼6–7). Certains mode`les (e.g., BCCR,
CNRM et MIUB) ont un signal tre`s faible au-dessus du bassin me´diterrane´en,
de manie`re cohe´rente avec la faiblesse de leur variabilite´ intrasaisonnie`re de la
de´pression thermique (Fig. 6.25). Ces mode`les seraient alors surtout sensibles a`
l’effet des ondes de Rossby e´quatoriales, et permettraient d’e´tudier plus en de´tail ce
me´canisme de modulation de la convection sur le Sahel. Dans l’he´misphe`re sud, les
MCGs de CMIP3 (sauf CNRM et GFDL 0) simulent ge´ne´ralement des anomalies
de vent me´ridien, antisyme´triques par rapport au paralle`le 5◦N (ou 10◦N) a` celles
de l’he´misphe`re nord (Fig. 6.41). Cette structure traduit la pre´sence d’une onde de
Rossby e´quatoriale, confirme´e par l’analyse composite des anomalies de vent zonal
a` 700 hPa (non montre´). L’e´volution de ces dernie`res, moyenne´es dans la bande
5◦N–10◦N, permet de mettre en e´vidence la propagation vers l’ouest de l’onde, qui,
comme pour l’OLR, est, en ge´ne´ral, trop faible (Fig. 6.42).


















































































































































































Figure 6.41 – Diffe´rence, a` t0-4, entre le composite des e´ve`nements OLR+ et celui des
e´ve`nements OLR-, pour le vent me´ridien a` 700 hPa (en m s−1), pour chacun des mode`les de
CMIP3 (1971–2000), chacune des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–
2000), et les donne´es de la NOAA (1979–2007). Les e´ve`nements OLR+ et OLR- sont
relatifs au mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR de chaque mode`le. Pour le mode
intrasaisonnier propagatif de l’OLR de la NOAA, les composites sont base´s sur le vent
me´ridien de la re´analyse NCEP2 (1979–2007). Seules les valeurs significatives a` 95%, en
utilisant un test de Student, sont reporte´es.
























































































































































































































































Figure 6.42 – Diffe´rence, a` t0, entre le composite des e´ve`nements OLR+ et celui des
e´ve`nements OLR-, pour le vent zonal a` 700 hPa (en m s−1), moyenne´ dans la bande
5◦N–10◦N, pour chacun des mode`les de CMIP3 (1971–2000), chacune des deux re´analyses
NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et les donne´es de la NOAA (1979–2007). Les
e´ve`nements OLR+ et OLR- sont relatifs au mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR
de chaque mode`le. Pour le mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR de la NOAA, les
composites sont base´s sur les donne´es de la re´analyse NCEP2 (1979–2007). Aucun test de
significativite´ n’a e´te´ re´alise´ pour cette figure.
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6.5.3 Un lien avec la variabilité intrasaisonnière du SHL ?
La figure 6.41 souligne que la plupart des MCGs (sauf BCCR, CNRM et MIUB)
simulent une activite´ importante sur le bassin me´diterrane´en, pendant les e´ve`ne-
ments OLR+/OLR-, similaire a` celle associe´e a` la variabilite´ intrasaisonnie`re du
SHL. La section 5.4.3 a montre´ que cette activite´ extratropicale refle´tait un lien
significatif entre ces deux modes de variabilite´, de meˆme nature que celui entre le
mode Sahe´lien et le mode intrasaisonnier du SHL de´crit dans RCL10. Le compo-
site sur les e´ve`nements OLR+/OLR- de l’indice indSHL, caracte´risant la variabilite´
intrasaisonnie`re du SHL, met en avant que les MCGs de CMIP3 sont capables
de reproduire une telle relation entre le mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR
et celui de la de´pression thermique (Fig. 6.43). Seuls quelques-uns d’entres eux
(CNRM, CCCMA t63, IAP, INGV, MIROC HI, MIUB et NCEP2) saisissent un
lien trop faible, voire incohe´rent avec les observations dans BCCR. La dissyme´-
trie entre de´calages temporels ne´gatifs et positifs est e´galement difficile a` capturer,
BCCR, CCCMA t63, CSIRO 0 et CSIRO 5 ayant, par exemple, la dissyme´trie op-
pose´e aux observations. C’est donc, au final, une moitie´ de mode`les qui semblent
saisir cette relation de manie`re satisfaisante, soulignant, d’une part, sa robustesse,
et indiquant, d’autre part, qu’elle me´riterait une e´tude plus de´taille´e dans l’un ou
plusieurs de ces mode`les. Ce dernier point permettrait notamment d’approfondir
les me´canismes en jeu dans ces interactions tropiques-extra-tropiques, en particu-
lier dans GISS AOM et GFDL 1, ou` le lien avec le mode intrasaisonnier du SHL
est fort.
6.5.4 Conclusions
Cette e´tude pre´liminaire du mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR, dans les
mode`les de CMIP3, a re´ve´le´ que ces derniers e´taient, pour une grande partie, ca-
pables d’en saisir les principales caracte´ristiques. La structure composite du champ
d’OLR associe´e a` ce mode de variabilite´ est re´aliste sur le Sahel, mais plus difficile a`
capturer sur l’Afrique e´quatoriale. Le lien avec les ondes de Rossby e´quatoriales est
e´galement bien simule´, alors qu’un certain nombre de ces mode`les ratent son lien
avec les moyennes latitudes, soulignant la difficulte´ a` repre´senter ce dernier. C’est,
au final, environ une moitie´ des MCGs de CMIP3 qui donnent une repre´sentation
raisonnable de ce mode de variabilite´, et pour lesquels on pourrait examiner plus
en de´tail, les me´canismes en jeu. L’utilisation d’un ou plusieurs de ces MCGs pour-
rait, en effet, nous permettre de mieux comprendre l’origine de cette variabilite´ et
pourquoi certains MCGs ratent une partie de ses proprie´te´s.
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Figure 6.43 – Composites de l’indice indSHL de mode intrasaisonnier du SHL, sur les
e´ve`nements OLR+ (trait plein) et OLR- (trait tirete´), pour chacun des mode`les de CMIP3
(1971–2000), chacune des deux re´analyses NCEP2 (1979–2007) et ERA40 (1971–2000), et
les donne´es de la NOAA (1979–2007). Les e´ve`nements OLR+ et OLR- sont relatifs au
mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR de chaque mode`le, de meˆme que l’indice indSHL
est relatif au mode intrasaisonnier du SHL de chaque mode`le. Pour le mode intrasaison-
nier propagatif de l’OLR de la NOAA, les composites sont base´s sur l’indice indSHL issu
de la re´analyse NCEP2 (1979–2007). Les cercles indiquent les valeurs significativement
diffe´rentes de ze´ro a` 95%, de´termine´es a` l’aide d’un test de Student (section 2.2.5.4).
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Conclusion
La premie`re partie de ce chapitre (section 6.2) a e´te´ consacre´e a` l’e´tude de l’e´tat
de base de la MAO dans les mode`les de CMIP3. Elle reprend et apporte quelques
comple´ments aux e´tudes re´alise´es par Cook et Vizy (2006) et Ruti et Dell’Aquila
(2010) sur les meˆmes mode`les. Les MCGs de CMIP3 ont montre´ une tre`s grande
disparite´ dans leur repre´sentation des caracte´ristiques moyennes de la MAO :
• La ZCIT sur le Sahel est bien place´e, vers 10◦N, dans seulement 5 mo-
de`les sur les 17 e´value´s. L’amplitude de la ZCIT est e´galement un challenge.
Par ailleurs, une bonne ZCIT en termes de pre´cipitations n’est pas un gage
d’une bonne repre´sentation de la ZCIT en termes d’OLR, comme le souligne
l’exemple du mode`le IPSL. Pour ce dernier mode`le, on aurait tendance a` sug-
ge´rer que ce sont les descentes insature´es du sche´ma de convection d’Emanuel
(1991) qui limitent fortement la quantite´ de pre´cipitations arrivant au sol. Une
re´serve peut e´galement eˆtre e´mise sur la re´fe´rence utilise´e dans ce chapitre (les
donne´es GPCP), qui ne prennent pas en compte l’e´vaporation pour estimer
les pre´cipitations sur le Sahel.
• La structure de la de´pression thermique saharienne est globalement bien re-
pre´sente´e par l’ensemble des mode`les (sauf pour GFDL 0). Son intensite´, et
l’amplitude du gradient me´ridien de tempe´rature sur le Sahel associe´, sont,
en revanche, des e´le´ments plus difficiles a` capturer. En particulier, nous avons
sugge´re´, que, bien que la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL soit pilote´e par
celle des ventilations sur la Me´diterrane´e (Chapitre 4), a` l’e´chelle climatique,
les ventilations par le vent moyen au nord-est, mais aussi au sud, ne per-
mettent pas d’expliquer les diffe´rences d’intensite´ du heat low, observe´es
dans l’ensemble des mode`les. Ces gradients thermiques, et donc l’intensite´
du SHL, sont des e´le´ments cle´s pour le positionnement de la ZCIT sur le
Sahel, et l’ame´lioration de la repre´sentation du SHL, des processus associe´s
(e.g., couche limite tre`s active, interactions nuages/rayonnement, interactions
ae´rosols/rayonnement...), et de la variabilite´ de ses ventilations, devrait eˆtre
conside´re´e comme une priorite´ pour pouvoir ame´liorer celle des pre´cipitations
sur le Sahel.
• La circulation de la MAO est e´galement tre`s varie´e d’un mode`le a` l’autre.
Le JEA semble, a` l’e´chelle climatique, assez bien relie´ a` l’intensite´ du SHL,
soulignant encore une fois le roˆle important de la de´pression thermique dans
l’e´quilibre de la MAO.
On pourra e´galement noter que la re´solution spatiale n’est pas apparue comme
un facteur critique pour repre´senter la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, ou
meˆme son e´tat moyen. Elle semble seulement permettre d’ame´liorer la simulation
des pics de pre´cipitations sur certains reliefs, vraisemblablement via une meilleure
repre´sentation du forc¸age convectif par l’orographie.
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, et notamment sa re´partition dans les
diffe´rentes gammes d’e´chelles, est e´galement une difficulte´ pour les mode`les actuels
(section 6.3.1). Ces derniers ont tendance a` ne pas simuler assez d’activite´ aux
e´chelles infe´rieures a` 10 jours, et repre´sentent une persistance des pre´cipitations
trop importante. Une re´solution plus fine semble avoir un impact positif sur cette
persistance, et une fonction de de´clenchement sur l’humidite´ relative de la moyenne
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troposphe`re, comme celle propose´e par Emori et al. (2001), semble apporter plus
de variabilite´ haute fre´quence a` la convection. Avec une telle fonction, la convec-
tion ne se de´veloppe qu’avec une troposphe`re suffisamment humide. Tant qu’elle
est trop se`che, les basses couches peuvent accumuler des quantite´s d’e´nergie plus
importantes, et donc avoir plus tard une convection plus explosive. Sans ce type de
fonction de de´clenchement, la convection se de´velopperait trop « facilement », trop
souvent, de`s qu’il y a un peu de CAPE. Son intensite´ serait aussi plus faible car
l’e´nergie des basses couches est consomme´e trop rapidement et ne peut s’accumuler
pendant plusieurs jours. Une mode´lisation re´aliste de la variabilite´ intrasaisonnie`re
de la MAO supposerait donc la prise en compte des processus pouvant inhiber la
convection, notamment l’entraˆınement de l’air sec en moyenne troposphe`re et la
CIN.
En revanche, les e´chelles intrasaisonnie`res plus lentes (> 10 jours), meˆme si elles
repre´sentent une partie trop importante du spectre, ont des caracte´ristiques plutoˆt
raisonnables, notamment avec un pic de variabilite´ significatif entre 10 et 25 jours
dans la plupart des MCGs de CMIP3. Dans la gamme 30–60 jours, seulement une
moitie´ de mode`les simulent un pic significatif de variabilite´, similaire a` celui des
observations.
En comparaison a` la convection, la repre´sentation de la variabilite´ intrasaison-
nie`re de la de´pression thermique est bien meilleure, malgre´ une difficulte´ a` capturer
l’extension du poˆle de variance au large des coˆtes marocaines (section 6.3.2). Les
fines re´solutions semblent ame´liorer cette repre´sentation, vraisemblablement en lien
avec une meilleure de´finition du relief.
En section 6.4, une e´tude plus fine de la structure de la variabilite´ intrasaison-
nie`re de la de´pression thermique dans les mode`les de CMIP3, a` travers le mode
intrasaisonnier de´crit dans CRL10 et dans le chapitre 4, a e´galement montre´ que
ces MCGs e´taient relativement performants pour en repre´senter ses caracte´ristiques
principales, soulignant ainsi sa robustesse : structure spatiale et temporelle, pro-
pagation, lien avec les moyennes latitudes et les ondes stationnaires. Un lien avec
la convection sur l’Afrique de l’Ouest est e´galement simule´ dans une majorite´ des
mode`les. Il pre´sente cependant une assez grande diversite´, notamment en termes
de propagation vers l’ouest des anomalies convectives.
Enfin, la plupart des MCGs de CMIP3 sont capables de simuler un mode in-
trasaisonnier propagatif de la convection sur l’Afrique de l’Ouest (section 6.5),
avec des caracte´ristiques globalement satisfaisantes. La propagation vers l’ouest,
bien que souvent plus lente, est capture´e, de meˆme que le lien apparent avec les
ondes de Rossby e´quatoriales (section 5.4). En revanche, la relation entre ce mode
de variabilite´ et celui de la de´pression thermique semble plus difficile a` saisir, et
seulement une moitie´ des mode`les en sont apparus capables.
Ce chapitre a propose´ une e´valuation de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la
MAO dans l’ensemble de mode`les de CMIP3, et constitue ainsi une re´fe´rence, un
benchmark, de ce que les mode`les actuels sont capables de faire, ou de ne pas
faire, dans ce domaine. C’est une e´tape importante, permettant d’identifier leurs
points forts et leurs points faibles, et ainsi d’e´tablir des priorite´s sur l’ensemble des
de´veloppements a` entreprendre pour ame´liorer la repre´sentation de la MAO dans les
mode`les de climat. C’est aussi une e´tape importante pour choisir un ou plusieurs
MCGs, qui pourront nous permettre d’aborder, par la suite, les me´canismes a`
l’origine de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO.
Conclusions et Perspectives
Cette the`se s’est attache´e a` approfondir la description de la variabilite´ intrasai-sonnie`re de la mousson africaine, et a` commencer l’e´valuation de sa repre´sen-
tation dans les mode`les de climats actuels.
Apre`s avoir plante´ le de´cor dans le chapitre 1, nous avons pre´sente´ les don-
ne´es et les outils dans le chapitre 2. Une attention particulie`re a e´te´ porte´e sur
les tests de significativite´ et leur utilisation, afin de nous assurer de la pertinence
des signaux analyse´s tout au long de cette the`se. Nous avons propose´, ensuite,
dans le chapitre 3 une synthe`se de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, en
essayant de la replacer dans une perspective plus ge´ne´rale. Les trois chapitres sui-
vants constituent re´ellement le cœur de cette the`se : la variabilite´ intrasaisonnie`re
de la de´pression thermique saharienne a e´te´ caracte´rise´e dans le chapitre 4, son
lien avec la convection sur le Sahel a e´te´ aborde´ dans le chapitre 5, et le chapitre
6 a applique´, a` la plupart des mode`les de CMIP3, une grande partie des diagnos-
tics et me´thodes, de´veloppe´s au cours de ces trois ans. Nous proposons, ci-dessous,
pour clore ce manuscrit, une synthe`se des principaux re´sultats obtenus, suivie de
quelques perspectives.
Conclusions
Les e´chelles de variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO
La mousson d’Afrique de l’Ouest est un syste`me complexe faisant intervenir un
grand nombre d’acteurs (chapitre 1), et de multiples e´chelles (chapitres 1 et 3). Aux
e´chelles intrasaisonnie`res, la variabilite´ de la convection sur l’Afrique de l’Ouest se
re´partit de la manie`re suivante (chapitre 3) :
• 20% de la variance intrasaisonnie`re totale (< 90 jours) se situe dans les
e´chelles comprises entre 10 et 90 jours, avec notamment des pics de varia-
bilite´ autour de 15 jours et 40 jours ;
• 40% se situe dans les e´chelles comprises entre 3 et 10 jours, correspondant
essentiellement aux ondes d’est (3–5 jours) ;
• Les derniers 40% sont associe´s aux tre`s hautes fre´quences (< 3 jours).
La forte contribution des e´chelles de temps tre`s courtes est apparu comme
une spe´cificite´ de la convection sur l’Afrique de l’Ouest. Elle marque la tre`s faible
persistance des anomalies de pre´cipitations sur la re´gion. Les e´chelles plus lentes
de variabilite´ intrasaisonnie`re (> 10 jours), bien que contribuant un peu moins,
sont associe´es a` une modulation importante (et persistante) du cycle saisonnier
de la convection, de 50% a` 80%. Elles peuvent se traduire par des phases actives
347
348 Conclusions et Perspectives
ou de pause de la MAO, critiques pour les populations et les e´conomies locales.
Elles repre´sentent e´galement une source de pre´visibilite´ importante du syste`me de
mousson.
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique saharienne
La de´pression thermique saharienne est un des acteurs essentiels de la MAO. Chau-
vin, Roehrig, et Lafore (2010) ont de´crit sa variabilite´ intrasaisonnie`re, et montre´
qu’elle e´tait principalement associe´e a` un mode robuste, d’e´chelle de temps carac-
te´ristique e´gale a` 15 jours, caracte´rise´ par l’alternance des deux e´ve`nements, de
nature globalement syme´trique, les e´ve`nements HLE et HLW (chapitre 4) :
• Les e´ve`nements HLE sont associe´s a` des ventilations du SHL renforce´es sur
le Maroc, et re´duites sur la Me´diterrane´e, ce qui conduit a` la formation d’une
anomalie chaude de tempe´rature dans les basses couches, au-dessus de la
Libye et l’E´gypte, et d’une anomalie froide sur le Maroc et la Mauritanie. Ces
deux anomalies ne sont pas stationnaires : celle sur la Me´diterrane´e se propage
vers le sud-est, en direction du Sahel Est, tandis que celle sur l’Atlantique se
propage vers le sud-ouest, en longeant les coˆtes africaines. Ces e´ve`nements
permettent une extension vers le nord-est de la de´pression thermique, ainsi
que son intensification, en environ cinq jours.
• Les e´ve`nements HLW sont associe´s a` des anomalies de tempe´rature et une
modulation des ventilations oppose´es : une anomalie chaude se forme sur le
Maroc et la Mauritanie, se propageant vers le sud-ouest, alors qu’une anoma-
lie froide pe´ne`tre sur la Libye et l’E´gypte, formant une intrusion d’air froid
et humide, un cold surge, atteignant, quatre jours plus tard, le Tchad et le
Soudan. Ces e´ve`nements ont un impact fort sur le heat low, le re´tractant vers
le sud-est, et conduisant a` son effondrement.
Ce mode de variabilite´ du SHL est principalement pilote´ par la variabilite´ intra-
saisonnie`re des moyennes latitudes : un train d’ondes de Rossby quasi-stationnaire,
en se propageant vers l’est, le long des jets polaire et subtropical, module les advec-
tions de tempe´rature et d’humidite´. Celles-ci controˆlent ensuite, en grande partie,
la formation des anomalies de tempe´rature et d’humidite´ associe´es aux e´ve`nements
HLE et HLW.
Le roˆle des moyennes latitudes et du heat low dans la variabilite´ intra-
saisonnie`re de la mousson africaine
Les e´ve`nements HLE et HLW sont associe´s a` une modulation de l’activite´ convec-
tive sur le Sahel : les e´ve`nements HLW sont concomitants avec un renforcement
de la convection sur le Tchad et le Soudan, et suivis quatre jours plus tard par un
affaiblissement de celle-ci. Les e´ve`nements HLE correspondent a` une e´volution op-
pose´e des anomalies convectives. Ces dernie`res se propagent vers l’ouest, jusqu’au
centre de l’oce´an Atlantique, de manie`re tre`s similaire au mode intrasaisonnier de
la convection sur le Sahel, dit mode Sahe´lien (Janicot et al., 2010a).
C’est, effectivement, un tiers des e´ve`nements secs du mode Sahe´lien qui peuvent
eˆtre associe´s a` un e´ve`nement HLE, et un quart des e´ve`nements humides, a` un
e´ve`nement HLW (chapitre 5 et Roehrig, Chauvin, et Lafore, 2010). L’e´tude des
e´ve`nements « combine´s » a re´ve´le´ que les breaks de type Sahe´lien e´taient plus
intenses, duraient plus longtemps et atteignaient une e´chelle spatiale plus large
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que ceux des e´ve`nements non combine´s. A` l’inverse, les e´ve`nements humides de
type Sahe´lien tendent a` eˆtre statistiquement suivis par une pe´riode se`che sur le
Sahel Ouest plus persistante.
Roehrig, Chauvin, et Lafore (2010) ont aussi montre´ qu’une partie des e´ve`-
nements Sahe´liens pouvaient avoir une origine extratropicale : des anomalies de
circulation cyclonique/anticyclonique peuvent eˆtre transporte´es, en moyenne tro-
posphe`re, du bassin me´diterrane´en, jusque sur le Sahel, et ainsi moduler la convec-
tion sur l’Afrique de l’Ouest. Plusieurs ingre´dients ont e´te´ propose´s pour expliquer,
au moins en partie, ces fluctuations de la convection : la modulation des flux de
mousson et d’Harmattan, et donc de l’e´nergie disponible dans les basses couches ;
celle de l’air sec en moyenne et haute troposphe`re, qui peut inhiber le de´velop-
pement de la convection ; celle de la structure verticale de l’atmosphe`re, et donc
de la CAPE et de la CIN ; celle de l’activite´ des ondes d’est, qui est un facteur
d’organisation de la convection.
Deux origines seraient donc possibles pour les wet et dry spells de type Sahe´lien :
les ondes de Rossby e´quatoriales, comme propose´ par Janicot et al. (2010a), et les
interactions tropiques-extratropiques, via la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL.
Ces deux me´canismes, vraisemblablement inde´pendants, peuvent alors donner lieu
a` des interfe´rences, constructives ou destructives, et ainsi conduire a` une forte
variabilite´ du syste`me.
La repre´sentation de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO dans les
mode`les de CMIP3
La mousson africaine, son e´tat moyen et sa variabilite´, sont toujours des challenges
pour les mode`les de climat, meˆme pour la dernie`re ge´ne´ration, qui a participe´ a`
l’exercice CMIP3, base du 4e rapport du GIEC (chapitre 6, Solomon et al., 2007).
La plupart des mode`les de CMIP3 simulent, en effet, une ZCIT situe´e trop au
sud, avec une amplitude peu re´aliste. Bien que la structure spatiale de la de´pres-
sion thermique soit ge´ne´ralement bien repre´sente´e, son intensite´, et l’amplitude des
gradients associe´s, sont plus difficiles a` capturer. Pourtant, ces derniers semblent
jouer un roˆle essentiel dans le positionnement de la ZCIT du JEA, et l’intensite´ du
flux de mousson. L’ame´lioration de la repre´sentation de la de´pression thermique,
et notamment des processus associe´s (e.g., couche limite tre`s e´paisse, interactions
nuages/rayonnement et ae´rosols/rayonnement), apparaˆıt comme une e´tape impor-
tante pour ame´liorer celle de la MAO.
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO, particulie`rement sa re´partition dans
les diffe´rentes gammes d’e´chelles, est e´galement une difficulte´ majeure des mode`les
de climat actuels. Ces derniers ont, en effet, tendance a` simuler une variance trop
faible dans les hautes fre´quences, associe´e a` une persistance trop importante des
pre´cipitations sur le Sahel. L’augmentation de la re´solution spatiale semble avoir
un impact positif sur la simulation de cette persistance. L’ajout d’une fonction
de de´clenchement de la convection, base´e sur l’humidite´ relative de la moyenne
et haute troposphe`re, ame´liore e´galement la quantite´ de variabilite´ dans les hautes
fre´quences. L’air sec en moyenne et haute troposphe`re, et plus largement l’ensemble
des processus capable d’inhiber la convection, sont donc des e´le´ments cruciaux pour
la repre´sentation de la convection sur l’Afrique de l’Ouest, qu’il semble ne´cessaire
d’inclure dans les parame´trisations de la convection. Sans la prise en compte de
tels processus, la convection se de´veloppe trop facilement, trop rapidement, trop
souvent, de`s qu’il y a un peu d’e´nergie dans les basses couches. Son intensite´ est
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alors plus faible, car ces basses couches n’ont pas le temps d’accumuler de l’e´nergie
pendant plusieurs jours.
Bien qu’elles repre´sentent une partie trop importante du spectre, les e´chelles
intrasaisonnie`res plus lentes, notamment celles qui s’e´talent de 10 a` 25 jours, sont
repre´sente´es d’une manie`re satisfaisante par une grande partie des mode`les de
CMIP3. L’e´tude des modes de variabilite´ a` 15 jours de la convection sur l’Afrique
de l’Ouest, et de la de´pression thermique saharienne (mode intrasaisonnier du SHL
et mode intrasaisonnier propagatif de l’OLR), a ne´cessite´ l’utilisation de de´finitions
simples et applicables a` l’ensemble de ces mode`les, telles que celles propose´es dans
les chapitres 4 et 5. Elle a, en particulier, confirme´ leur bonne performance.
Perspectives
Origine de la variabilite´ intrasaisonnie`re des latitudes moyennes
Les chapitres 4 et 5 ont montre´ que la variabilite´ intrasaisonnie`re des moyennes
latitudes jouait un roˆle essentiel dans celle de la de´pression thermique et de la
convection sur l’Afrique de l’Ouest. Les fluctuations intrasaisonnie`res sur l’Atlan-
tique Nord et l’Europe sont souvent envisage´es sous l’angle des re´gimes de temps
(e.g., Cassou et al., 2005), pour lesquels nous avons trouve´, en section 4.2.2, des liens
significatifs et forts avec le mode intrasaisonnier du SHL, dans le sens chronologique
re´gime → HLE/HLW. Ce type d’enchaˆınement souligne un impact potentiel des
re´gimes sur la variabilite´ intrasaisonnie`re du SHL, et donc sur celle de la convec-
tion en l’Afrique de l’Ouest. Cependant, les e´ve`nements HLE/HLW, et l’onde de
Rossby quasi-stationnaire a` leur origine, semblent aussi associe´s aux transitions
entre re´gimes, et l’hypothe`se de stationnarite´ qui leur est associe´e deviendrait alors
un peu limitative. Une approche plus dynamique de la variabilite´ intrasaisonnie`re
des moyennes latitudes doit eˆtre envisage´e.
Par ailleurs, la litte´rature ne semble pas avoir tranche´ sur l’origine des ondes
de Rossby quasi-stationnaires, d’e´chelle intrasaisonnie`re, observe´es en e´te´ (ou en
hiver) : correspondent-elles a` un mode propre de la circulation des moyennes lati-
tudes, se´lectionne´ a` partir de toute perturbation ale´atoire de l’atmosphe`re, comme
ont pu le proposer Simmons et al. (1983) ? Ou sont-elles une re´ponse a` un forc¸age
exte´rieur, qui imposerait alors les e´chelles de temps, comme ont pu le sugge´rer
Borges et Sardeshmukh (1995) et Newman et al. (1997) ? Dans ce dernier cas, ce
forc¸age exte´rieur pourrait eˆtre lie´, par exemple, a` la convection sous les tropiques
(Jin et Hoskins, 1995 ; Fukutomi et Yasunari, 2002), et a` des processus similaires a`
ceux propose´s par Cassou (2008), pour expliquer le lien entre la MJO et la NAO,
pendant l’hiver. Nous proposons, ici, quelques approches, comple´mentaires, qui
nous semblent inte´ressantes pour tenter d’en comprendre un peu plus sur ces ondes
de Rossby quasi-stationnaires, sur leur origine, leur relation avec les re´gimes de
temps sur l’Atlantique Nord et l’Europe, et leur impact sur l’Afrique de l’Ouest :
• Afin de les isoler de manie`re rigoureuse, il pourrait eˆtre envisage´ d’effectuer
un filtrage dans le domaine fre´quence-nombre d’onde, du vent me´ridien, par
exemple, a` la manie`re de ce qu’ont re´alise´ Wheeler et Kiladis (1999) pour la
convection sur les tropiques. Ce type de filtrage permettrait alors d’e´tudier, a`
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la fois dans un mode`le et dans les re´analyses, leurs proprie´te´s et leur relation
avec la circulation des moyennes latitudes et celle des tropiques ;
• L’utilisation d’un mode`le de circulation ge´ne´rale simplifie´ (et sec), du type
de celui de Hall (2000) et de Leroux (2009), ou` le forc¸age diabatique est
constant, pourrait permettre de mieux comprendre la dynamique de ces ondes
et leur origine. En particulier, nous avons commence´ a` analyser le mode
intrasaisonnier du SHL, dans quelques-unes des simulations re´alise´es par S.
Leroux avec ce mode`le. Ce mode y existe, et est associe´ a` une dynamique
des moyennes latitudes tre`s similaire a` celle identifie´e a` partir des re´analyses.
L’existence du train d’ondes de Rossby quasi-stationnaires dans ce mode`le
sugge`re que ce mode pourrait eˆtre d’origine interne et qu’il ne ne´cessite pas
de forc¸age variable dans le temps.
• Enfin, le protocole de´veloppe´ dans le cadre du projet IRCAAM11 nous semble
e´galement inte´ressant. Ce protocole, qui consiste a` utiliser la me´thode de nud-
ging12 sur une re´gion donne´e, dans les mode`les du CNRM et de l’IPSL, pour-
raient, en effet, permettre d’e´valuer dans quelle mesure guider telle ou telle
re´gion de l’atmosphe`re, en particulier les tropiques, contraint la chronologie
de l’activite´ des ondes de Rossby quasi-stationnaires.
Processus physiques en jeu pendant les wet et dry spells de la MAO
A` partir de l’analyse des donne´es NCEP2, le chapitre 5 a finalement conclu qu’il
existait au moins deux me´canismes possibles pour expliquer l’origine du mode Sahe´-
lien, et donc celles des phases de renforcement et d’affaiblissement de la convection
sur le Sahel. L’une est lie´e aux ondes des Rossby e´quatoriales, l’autre a` des interac-
tions tropiques-extratropiques. Nous avons examine´ comment quelques ingre´dients
pouvaient, en partie, permettre de comprendre l’origine de la modulation de la
convection. Nous nous sommes cependant heurte´s aux limites d’utilisation d’une
re´analyse, dans laquelle il n’y a pas force´ment ade´quation temporelle et spatiale
entre ce que fournit la re´analyse et ce qui peut eˆtre tire´ d’observations plus di-
rectes, et non assimile´es, comme l’OLR. C’est d’autant plus le cas pour l’Afrique
de l’Ouest que c’est une re´gion relativement pauvre en observations in situ, ou` la
re´analyse, peu contrainte, est tre`s de´pendante de sa physique. L’utilisation d’un
mode`le de circulation ge´ne´rale, sans syste`me d’assimilation, permettrait d’ame´lio-
rer notre compre´hension du mode Sahe´lien, du mode intrasaisonnier du SHL et
de leurs interactions. L’e´valuation des mode`les de CMIP3 du chapitre 6 a donne´
une ide´e de ce qu’on peut attendre d’eux en termes de repre´sentation de ce type
de variabilite´ intrasaisonnie`re, et permettra de choisir le mode`le le plus pertinent
pour en aborder les me´canismes. Par ailleurs, l’absence de syste`me d’assimilation
donne acce`s aux diffe´rents termes des bilans de tempe´rature et d’humidite´, sans
faire face aux proble`mes de fermeture, qui sont une limite importante a` une partie
de notre e´tude (voir la discussion dans la section 2.1.2.4). Le terme diabatique de
ce bilan peut meˆme, a priori, se de´composer par processus, ce qui est un avantage
certain pour aborder la physique de ces modes de variabilite´.
11Influence Re´ciproque des Climats de l’Afrique de l’Ouest, du sud de l’Asie et du bassin Me´di-
terrane´en, http://www.cnrm.meteo.fr/ircaam/.
12Cette me´thode consiste a` ajouter un terme de rappel dans les e´quations d’un mode`le, afin
de le contraindre, de manie`re plus ou moins forte, a` « coller » a` une situation donne´e. Voir Bielli
et al. (2010), par exemple.
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Les deux origines possibles du mode Sahe´lien, et leur interfe´rence, peuvent ce-
pendant rendre difficile la compre´hension de la modulation de la convection. Il serait
alors inte´ressant de pouvoir e´tudier, de manie`re se´pare´e, les deux me´canismes, pour
en saisir les ingre´dients essentiels. D’une part, l’utilisation des mode`les de CMIP3,
qui repre´sentent un lien faible avec les moyennes latitudes, permettrait certaine-
ment de nous en apprendre plus sur le roˆle des ondes de Rossby e´quatoriales dans
la MAO. D’autre part, l’approche bidimensionnelle de la MAO, dans un plan me´ri-
dien, propose´e par Peyrille´ et al. (2007), pourraient eˆtre une approche pertinente :
elle permettrait d’e´liminer la composante onde de Rossby e´quatoriale du mode Sa-
he´lien, et donc de se concentrer sur les interactions tropiques-extratropiques. En
particulier, Peyrille´ et Lafore (2007) ont rajoute´, dans ce mode`le, un terme de
forc¸age en tempe´rature et en humidite´, afin de prendre en compte la partie du
forc¸age climatologique de la de´pression thermique par les ventilations, non repre´-
sente´e a` cause de l’hypothe`se bidimensionnelle. On pourrait alors utiliser la meˆme
me´thode pour forcer le mode`le par un terme variable, caracte´risant le passage du
train d’ondes de Rossby, au-dessus de la Me´diterrane´e. Ce travail a e´te´ initie´ en
collaboration avec P. Peyrille´.
Ame´lioration de la MAO et de sa variabilite´ dans les mode`les de climat
Le chapitre 6 a mis en e´vidence que les mode`les de CMIP3 avaient de grandes
difficulte´s a` simuler une variabilite´ haute fre´quence significative de la convection
sur le Sahel. La persistance des pre´cipitations est trop importante : les mode`les ont
tendance a` faire pleuvoir un petit peu, tre`s souvent, plutoˆt qu’a` simuler une forte
intermittence des e´ve`nements convectifs (Randall et al., 2007). La prise en compte,
dans le sche´ma de convection, de processus pouvant inhiber la convection, notam-
ment l’air sec en moyenne et haute troposphe`re, semble eˆtre un e´le´ment inte´ressant
pour ame´liorer la repre´sentation de ce type de variabilite´. L’utilisation d’un mode`le
particulier, avec plusieurs physiques disponibles, permettrait de mieux comprendre
la sensibilite´ de la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO a` la parame´trisation de
la convection, a` son de´clenchement et a` sa fermeture.
Le chapitre 6 a e´galement souligne´ que la de´pression thermique, particulie`re-
ment son intensite´ moyenne, e´tait un e´le´ment essentiel du syste`me mousson, assez
souvent mal repre´sente´ par les mode`les de climat. Elle est associe´e a` un grand
nombre de processus, interagissant fortement les uns avec les autres (turbulence de
couche limite, rayonnement, nuages, ae´rosols...). La sensibilite´ de sa repre´sentation
au jeu de parame´trisations, en lien avec les donne´es re´colte´es pendant la campagne
AMMA, ou pendant celle a` venir, FENNEC13, pourrait fournir des indications pre´-
cieuses sur les processus-cle´s gouvernant sa dynamique. Ce type d’expe´riences de
sensibilite´ permettrait aussi de mieux comprendre le roˆle du SHL dans la mousson
africaine.
Dans la perspective du 5e rapport du GIEC a` venir, un nouvel exercice d’in-
tercomparaison, CMIP5, est sur le point de commencer. Il sera tre`s inte´ressant
d’appre´cier les progre`s qu’auront pu faire, sur l’Afrique de l’Ouest, les diffe´rents
mode`les que nous avons e´value´s dans le chapitre 6. D’autres programmes, en cours
13Projet visant l’e´tude du syste`me climatique saharien, finance´ par l’ANR, le CNES et
l’INSU/LEFE, et coordonne´ par C. Flamant.
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comme EUCLIPSE14 et DEPHY15, ou a` venir, comme EU-ESM201116, pourraient
e´galement constituer un environnement favorable pour e´tudier le roˆle des parame´-
trisations physiques dans la repre´sentation de la MAO et de sa variabilite´ intrasai-
sonnie`re, et ainsi permettre d’en ame´liorer la simulation.
Pre´visibilite´ des wet et dry spells de la MAO
Un des re´sultats essentiels de cette the`se est l’existence d’un roˆle important des
moyennes latitudes dans la variabilite´ intrasaisonnie`re de la MAO. La pre´vision de
cette dernie`re, a` des e´che´ances suffisamment importantes, est un enjeu crucial pour
les populations d’Afrique de l’Ouest, et ce lien avec les latitudes extratropicales
peut eˆtre, potentiellement, une source remarquable de pre´dictibilite´. De meˆme, en
tant qu’e´ve`nement intrasaisonnier particulier, relie´ a` la variabilite´ intrasaisonnie`re
du SHL (Roehrig, Chauvin, et Lafore, 2010), la pre´vision de l’onset de la mousson
pourrait e´galement eˆtre ame´liore´e.
Au cours de ce manuscrit, nous nous sommes attache´s a` e´valuer la pre´visibi-
lite´ de l’activite´ intrasaisonnie`re de la de´pression thermique (section 4.2.3), puis
celle des e´ve`nements secs et humides de type Sahe´lien (section 5.1.3.1). Bien que
simples, les sce´narios de pre´vision propose´s ont montre´ que la cascade « moyennes
latitudes → mode intrasaisonnier du SHL → mode Sahe´lien », pouvait eˆtre une
source d’information inte´ressante pour ame´liorer la pre´visibilite´ des wet et dry
spells de la MAO, a` des e´che´ances de l’ordre d’une semaine. De tels sce´narios
pourraient commencer a` eˆtre utilise´s de manie`re un peu plus ope´rationnelle, afin
d’en tester la faisabilite´ et l’utilite´ pour les de´cideurs. Ils pourraient e´galement eˆtre
raffine´s, en prenant en compte d’autres pre´dicteurs (l’activite´ des ondes de Rossby
e´quatoriales par exemple), ou en utilisant des pre´visions de mode`les ope´rationnels
pour tenter d’e´tendre les e´che´ances.
L’ame´lioration de la pre´vision des se´quences intrasaisonnie`res se`ches et hu-
mides reste un des objectifs majeurs dans la suite du programme AMMA (AMMA
Phase 2). Ce type de me´thodes statistiques, combine´es avec l’utilisation de mode`les
de pre´vision du temps et/ou de pre´vision saisonnie`re, permettra, espe´rons-le, de
fournir une information utile, suffisamment en avance, aux populations d’Afrique
de l’Ouest.
14European Union Cloud Intercomparison, Process Study and Evaluation Project, http://www.
knmi.nl/samenw/euclipse/.
15De´veloppement et E´valuation PHYsiques des mode`les atmosphe´riques. Ce projet est finance´
par l’ANR et coordonne´ par F. Hourdin.
16Earth System Models. Ce projet europe´en, en cours de construction, vise a` mieux comprendre
le lien entre la physique des mode`les de climat et la repre´sentation de la circulation ge´ne´rale et de
sa variabilite´, afin d’en ame´liorer les performances.
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Variabilité Intrasaisonnière de la Mousson Africaine :
Caractérisation et Modélisation
La variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson d’Afrique de l’Ouest se caracte´rise
par une alternance de phases se`ches et humides, dont les impacts peuvent eˆtre
dramatiques sur les populations locales. Cette variabilite´ met en jeu un grand
nombre d’e´chelles spatiales et temporelles, rendant difficile sa compre´hension,
sa mode´lisation et sa pre´vision. Cette the`se propose quelques e´clairages sur ces
diffe´rentes the´matiques.
La de´pression thermique saharienne est un acteur majeur de la mousson
africaine. La caracte´risation de sa variabilite´ intrasaisonnie`re a permis de mettre
en e´vidence, a` l’e´chelle de 15 jours, l’existence d’interactions entre les latitudes
moyennes et l’Afrique de l’Ouest. Lors de son passage au-dessus de l’Atlantique et
la Me´diterrane´e, un train d’ondes de Rossby module les ventilations de la de´pres-
sion thermique, et donc sa structure. Les anomalies de circulation, de tempe´rature
et d’humidite´, ainsi induites sur le Sahel, pourraient alors expliquer une partie des
fluctuations intrasaisonnie`res de la convection, notamment celles qui naissent sur
l’est du Sahel, et qui se propagent ensuite vers l’ouest.
L’e´tat moyen et la variabilite´ intrasaisonnie`re de la mousson africaine res-
tent un de´fi pour les mode`les de climat, meˆme pour la dernie`re ge´ne´ration, qui a
participe´ a` l’exercice d’intercomparaison CMIP3. La variabilite´ a` haute fre´quence
de la convection est un e´le´ment particulie`rement difficile a` mode´liser. Toutefois, la
meilleure prise en compte de facteurs inhibant le de´veloppement de la convection
pourrait eˆtre une e´tape importante pour ame´liorer la mode´lisation de la mousson
et la pre´vision de ses fluctuations intrasaisonnie`res.
Mots-cle´s : Mousson d’Afrique de l’Ouest, Variabilite´ Intrasaisonnie`re, De´pression
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